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Zusammenfassung
Ausgelöst durch die periodische Veränderung der Orbitalparameter ist das Klima
der letzten 150 ka geprägt von langandauernden glazialen Bedingungen, die von den
kurzen Warmphasen des Eems und Holozäns begrenzt sind. Durch die Umverteilung
von Wärme und CO2 hat die atlantische Zirkulation entscheidenden Einﬂuss auf das
Klimasystem. Bisher sind die Mechanismen, die Änderungen der atlantischen Zirkulation
im untersuchten Zeitbereich bewirken, jedoch kaum verstanden. Unter Verwendung der
Proxys 231Pa/230Th und εNd wurden in dieser Studie Stärke und Richtung der atlanti-
schen Tiefenwasserzirkulation an einem Tiefseekern des Nordwestatlantiks untersucht.
Trotz der kurzen Halbwertszeit von 231Pa konnten 231Pa/230Th-Ergebnisse bis 134 ka
bestimmt, und der Messbereich der bisher veröﬀentlichten Datensätze um 9 ka erweitert
werden. Es wurden Änderungen in der Tiefenwasserbildung und Zirkulationskinetik
während Dansgaard-Oeschger-Warmereignissen nachgewiesen sowie die selten detek-
tierten Heinrich-Ereignisse H7, H9 und H10 des frühen Glazials identiﬁziert. Es konnte
gezeigt werden, dass während der Termination II kein dem Younger Dryas ähnliches
Kälteereignis existiert, was auf die abweichende Sommersonneneinstrahlung zurückzu-
führen ist. Im Gegensatz zur verbreiteten Auﬀassung einer ﬂachen und abgeschwächten
atlantischen Tiefenwasserzirkulation konnte gezeigt werden, dass während der glazialen
Isotopenstadien MIS 4 und frühem MIS 3 eine abgeschwächte Zirkulation aus nördlicher
Richtung dominiert. Dieses Muster wird mit den bisherigen Zirkulationsmodi nicht
beschrieben, weshalb der neue `intermediate mode' deﬁniert wurde.
Abstract
The climate of the last 150 kyr is mainly driven by orbital forcing leading to long-lasting
glacial conditions framed by the short warm periods Eemian and Holocene. To under-
stand this climate variability it is crucial to investigate the response of the Atlantic
Meridional Overturning Circulation (AMOC) on the insolation and the consequent eﬀect
it has on the climate by redistributing heat and CO2. However, the mechanisms that
determine changes of the AMOC are poorly understood within the investigated time
period. In this study the strength and direction of the AMOC is examined by temporal
high-resolution measurements of the two proxies 231Pa/230Th and εNd from the marine
sediment core ODP1063 which is situated in the North West Atlantic. Despite the short
half life of 231Pa, signiﬁcant 231Pa/230Th ratios were obtained until 134 kyr which extends
the so far released scope by 9 kyr. During Dansgaard-Oeschger warm events variations in
the northern deep water formation and circulation dynamics are found. Further, rarely
detected Heinrich cold events from the early glacial (H7, H9 and H10) are identiﬁed. It
is demonstrated that the Termination II lacks a Younger Dryas-like cold event due to
diﬀerences in the summer insolation. Instead to the widely perceped view of a generally
shallow and weak AMOC during full glacial conditions, a reduced circulation strength
associated with northern sourced water in the deep Atlantic during MIS 4 and the early
MIS 3 are found. Due to the signiﬁcant diﬀerence of this pattern to the so far described
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Damit Leben in großer Vielfalt auf der Erde möglich ist, muss das Klima
über lange Zeiträume relativ konstant sein. Das System reagiert aber sehr
empﬁndlich auf Änderungen der klimarelevanten Faktoren, wie der anthropo-
gen verursachte Ausstoß von fossilem CO2 seit Beginn der Industrialisierung
zeigt. Die sechs großen Parameter, die das Erdklima modulieren sind Sonnen-
einstrahlung, Albedo, Treibhauseﬀekt, Ozeane, Anordnung der Kontinente
und Biosphäre. Durch positive und negative Rückkopplung können Änderun-
gen eines dieser Faktoren verstärkt oder abgeschwächt werden.
Ein Blick in die geologische Vergangenheit der Erde verdeutlicht die Sensi-
tivität des Klimasystems. Studien der letzten Jahrzehnte weisen zum Bei-
spiel darauf hin, dass es im Neoproterozoikum Phasen gab, in denen die Erde
komplett vereist war gefolgt von einer rapiden Erwärmung, die die Erde in
ein Treibhaus verwandelte. Diese Ereignisse sind unter dem von Kirschvink
(1992) eingeführten Begriﬀ snowball earth bekannt. Für das jüngste snowball
earth Ereignis stellten Hoﬀman et al. (1998) ein Szenario auf, das mit dem
Auseinanderbrechen von Rodinia beginnt. Dadurch gelangten Niederschläge
in Regionen, die sie zuvor nicht erreichten, da sie im Innern des Superkon-
tinents lagen. Das führte zu verstärkter chemischer Verwitterung, wodurch
große Mengen CO2 aus der Atmosphäre entfernt wurden. Die damit verbun-
dene Abkühlung führte zur Bildung von See-Eis in den Polarregionen. Posi-
tive Rückkopplung setzte nun einen Prozess in Gang, der die Erde komplett
vereisen ließ: Die Eisﬂächen erhöhten die Albedo, die dadurch weiter sin-
kenden Temperaturen erhöhten die Aufnahme von CO2 in den Ozeanen, was
den Treibhauseﬀekt weiter abschwächte. Eine negative Rückkopplung, die den
Vereisungsprozess hätte stoppen oder umkehren können fand nicht statt. Mo-
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dellrechnungen von Budyko (1968) haben gezeigt, dass der steigende Einﬂuss
der Albedo eine Umkehrung des fortschreitenden Vereisungsprozesses unmög-
lich macht sobald die Eismassen den 30. Breitengrad erreichen. Auf der Erde
herrschten nun über einen Zeitraum von etwa 10 Ma (1 Ma = 106 Jahre) le-
bensfeindliche Temperaturen bis zu -50◦C (Hoﬀman und Schrag, 2002).
Vulkanausbrüche beendeten schließlich diese extreme Kältephase. Sie schleu-
derten riesige Mengen an Treibhausgasen in die Atmosphäre. Sobald die kri-
tische CO2 Konzentration von 120 000 ppm erreicht war, begann das Eis der
Ozeane zu schmelzen. Es setzte eine Kette von positivem Feedback in Gang
und führte so zu einer massiven Erwärmung innerhalb von nur wenigen Jahr-
hunderten auf Werte um die 50◦C (Hoﬀman et al., 1998).
So dramatische Klimaänderungen gibt es heute nicht mehr. Seit etwa 2Ma
beﬁndet sich die Erde in einem vergleichsweise stabilen Eiszeitalter. Trotzdem
ist das Klima nicht konstant, da die Variation der Erdbahnparameter peri-
odisch auftretende Wechsel zwischen Kalt- und Warmphasen auslöst (Milan-
kovi¢, 1941). Gleichzeitig wirken sich diese Schwankungen auf Klimafaktoren
der Erde aus, wie beispielsweise die Zirkulation von Atmosphäre und Ozean,
das Eisvolumen und biologische Produktiviät.
In dieser Arbeit wird der Einﬂuss des Ozeans auf das Klima betrachtet. Da-
bei entspricht der untersuchte Zeitraum etwa einem Milankovi¢-Zyklus von
100 000 Jahren, beginnend mit dem vorletzten glazialen Maximum (Penul-
timate Glacial Maximum, PGM) über die Termination II (T-II), das Eem-
Interglazial, dem Übergang zum letzten Glazial (Glacial Inception) bis zum
Beginn des letzten glazialen Maximum (Last Glacial Maximum, LGM).
1.1 Globale Ozeanzirkulation
Im Klimasystem der Erde spielt der Ozean eine wichtige Rolle. Etwa 71 % der
Erdoberﬂäche ist vom Ozean bedeckt. Er bildet im Kohlenstoﬀkreislauf die
größte Senke für CO2 und seine Wärmekapazität ist 1000 mal größer als die
der Atmosphäre (Rahmstorf, 2002). Die in Äquatornähe über die Sonnenein-
strahlung aufgenommene Wärmeenergie wird mithilfe der Ozeanzirkulation in
hohe Breiten transportiert und dabei sukzessiv an die Atmosphäre abgegeben.
Eine bekannte Konsequenz ist das milde Klima Nordwesteuropas (Ganachaud
und Wunsch, 2000).
Die thermohaline Zirkulation und der Ekman-Transport sind die zwei Haupt-
mechanismen, die die globale Ozeanzirkulation (meridional ocean circulation,
MOC) antreiben. Grundlage für die thermohaline Zirkulation ist der Dichte-
unterschied von Wassermassen. Dieser wird einerseits direkt durch Gradien-
ten in Temperatur und Salzgehalt hervorgerufen, andererseits indirekt durch
Gravitation und Gezeiten. Aufgrund der Schichtung des Wassers im Ozean
resultiert aus einer Änderung der Dichte eine vertikale Bewegung der ent-
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Abbildung 1.1.: Vereinfachte Darstellung der globalen Ozeanzirkulation (Kuhlbrodt et al.,
2007). Oberﬂächenströmungen sind rot dargestellt, Tiefen- und Bodenströ-
mungen blau und lila. Die Tiefenwasserbildung ist auf wenige Regionen im
Norden und Süden begrenzt (gelbe Ellipsen), während Upwelling sowohl im
Süden als auch äquatornah stattﬁndet (Kreise). Die durchschnittliche Salini-
tät ist im Atlantik höher (grüne Flächen) als im Paziﬁk (blaue Flächen), was
auf den Netto-Export von Regenwasser aus dem Atlantik zurückzuführen ist.
sprechenden Wassermasse. Als Ekman-Transport wird das wind-induzierte
upwelling bezeichnet. Dabei erzeugen starke zirkumpolare Winde an der Oze-
anoberﬂäche Turbulenzen, die den Auftrieb von Tiefenwasser auslösen (Kuhl-
brodt et al., 2007).
Im Ozean wird Tiefenwasser in polaren Gebieten gebildet. Rezent sind das
hauptsächlich die Grönland-See und Norwegische See im Norden sowie Ross-
See und Weddell-Meer im Süden. Upwelling von Tiefenwasser ﬁndet in meh-
reren Regionen statt. In mittleren Breiten verursacht eine von Wind und
Wellen ausgelöste turbulente Mischung die Erwärmung tiefer Wasserschichten
und damit ihren Auftrieb. Upwelling durch Ekman-Transport kommt im Süd-
ozean verbreitet vor (Kuhlbrodt et al., 2007). Die Distanz zwischen up- und
downwelling-Gebieten verursacht ozeanübergreifende horizontale Oberﬂächen-




1.2 Atlantic Meridional Overturning Circulation
Als Atlantic Meridional Overturning Circulation (AMOC) wird der atlanti-
sche Ausläufer der globalen Ozeanzirkulation bezeichnet. Bedingt durch ihren
großen Einﬂuss auf die Verteilung von Wassermassen, spielt die AMOC im
globalen Klimasystem eine Schlüsselrolle.
Oberﬂächennah transportieren der Golfstrom und in seiner nördlichen Ver-
längerung der Nordatlantikstrom warme Wassermassen aus den Tropen und
Subtropen in die Polarregion. Der damit einhergehende Wärmeﬂuss liegt in
der Größenordnung von 1015 W (Ganachaud und Wunsch, 2000). Im Aus-
tausch mit der Atmosphäre kühlt das Wasser auf seinem Weg polwärts immer
weiter ab, gleichzeitig steigt der Salzgehalt durch den Entzug von Süßwasser
bei der Bildung von Meereis. In den Tiefenwasserbildungsregionen im Norden
überschreitet es schließlich die kritische Dichte und sinkt ab. Tiefenwasser
wird rezent im Jahresmittel mit einer Rate von 15± 2 Sv (1 Sv = 1 Sverdrup
= 106 m3 s−1) gebildet (Ganachaud und Wunsch, 2000).
Das aus Iceland Overﬂow Water (ISOW) und Denmark Strait Overﬂow Wa-
ter (DSOW) bestehende Tiefenwasser überwindet zunächst die Grönland-
Schottland-Schwelle, strömt dann entlang des Kontinentalhangs um die Süd-
spitze Grönlands und vermischt sich westlich von Grönland mit Labrador Sea
Water (LSW). Außerdem ﬂießt über die Straße von Gibraltar salzhaltiges Me-
diterranean Outﬂow Water (MOW) in den Atlantik. Zusammen bilden diese
Wassermassen das North Atlantic Deep Water (NADW), das sich entlang des
amerikanischen Kontinents Richtung Süden bewegt, wobei es die nach Norden
strömendenWassermassen des Antarctic BottomWater (AABW) und des An-
tarctic Intermediate Water (AAIW) durchkreuzt (Stramma, 2001), (Fig. 1.2).
Dabei wird angrenzendes Wasser von AABW und AAIW assimiliert, wodurch
das NADW im Südatlantik 23± 3 Sv erreicht, bevor es schließlich Teil des
antarktischen Circum Polar Strom (Antarctic Circum Polar Current, ACC)
wird (Ganachaud und Wunsch, 2000).
Das AABW wird im äußersten Süden des Atlantiks gebildet und ist dessen
dichteste Wassermasse. Es breitet sich bodennah im westlichen Atlantikbe-
cken aus, wo es noch nördlich von 40◦N nachweisbar ist. Durch den Kontakt
mit NADW verändert sich allerdings auf dem Weg nach Norden die Zusam-
mensetzung des AABW (Stramma, 2001).
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Abbildung 1.2.: Schematische Darstellung der atlantischen Tiefenwasserströmungen (Stram-
ma, 2001). Das NADW (durchgehende Linie) wird aus ISOW, DSOW, LSW
und MOW gebildet und ﬂießt entlang des amerikanischen Kontinents Richtung




1.3 Klimarelevanz der AMOC
Die Ozeanzirkulation ist zeitlich nicht konstant. Sie variiert mit klimatischen
Änderungen der Atmosphäre, wie sowohl Messdaten als auch Modellrechnun-
gen zeigen. Die bisherigen Rekonstruktionen des letzten Glazial-Interglazial-
Zyklus zeigen drei dominierende Zustände der AMOC, die Rahmstorf (2002)
beschrieben hat (Fig. 1.3). Dabei repräsentiert der `warm'-Modus die Situati-
Abbildung 1.3.: Schema der drei atlantischen Zirkulationsmodi nach Rahmstorf (2002) wäh-
rend des Holozäns (`warm'), des Glazials (`cold') und der Heinrich-Ereignisse
(`oﬀ'). Die markante Erhebung im Norden stellt die Grönland-Schottland-
Schwelle dar.
on im Holozän mit Tiefenwasserbildung in den polaren Regionen im Norden.
Während Phasen, in denen die Zirkulation dem des `cold'-Modus entspricht,
ist die Tiefenwasserbildung abgeschwächt und ﬁndet bereits südlich von Is-
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land statt. Der `oﬀ'-Modus ist charakteristisch für Heinrich-Events, in denen
die Tiefenwasserbildung unterbrochen ist (Rahmstorf, 2002).
Wie in Abschnitt 1.1 bereits beschrieben modulieren Dichtegradienten in-
nerhalb und zwischen den verschiedenen Wassermassen die atlantische Zir-
kulation. Der entscheidende Parameter hierfür ist die Temperatur. In den
polaren Tiefenwasserbildungsregionen ist das Oberﬂächenwasser kälter als in
mittleren Breiten. Durch die von der Temperatur angestoßene Zirkulation
wird Wasser mit höherer Salinität aus den Tropen und Subtropen zu den
Absink re gio nen transportiert, was die AMOC verstärkt. Ist dagegen die Zi-
kulation abgeschwächt oder unterbrochen, wird auch weniger Salz transpor-
tiert, was zu einer weiteren Abschwächung führt (Kuhlbrodt et al., 2007). Das
Zwei-Box Modell von Stommel (1961) zeigt dieses vom Salzgehalt modulierte















Abbildung 1.4.: Flussrate des NADW als Funktion des Frischwassereintrags. Die Darstellung
illustriert den bistabilen Charakter des NADW-Flusses (modiﬁziert nach Kuhl-
brodt et al. (2007)). Im Bereich zwischen grünem und rotem Pfeil gibt es zwei
stabile Modi: mit und ohne NADW-Formation. Jenseits des kritischen `Stom-
mel bifurcation point' (S), ist das System instabil (grau gepunktete Linie).
Darstellung von Fig. 1.4 wird das bistabile System dargestellt, dass beim
Überschreiten von Schwellwerten in einen anderen Modus kippt. Am `Stom-
mel bifurcation point' übersteigt das Verhältnis von Frischwassereintrag zu
NADW-Fluss den kritischen Wert und wechselt in den abgeschwächten Zir-
kulationsmodus (Kuhlbrodt et al., 2007; Rahmstorf, 2002).
Obwohl es sich hier um ein vereinfachtes Modell handelt, in dem das wind-
induzierte upwelling nicht berücksichtigt wird, verdeutlicht es das nicht-linea-
re und damit nicht-intuitive Verhalten der MOC auf Änderungen einzelner




Diese Arbeit beschäftigt sich mit der atlantischen Zirkulationsstärke und der
Herkunft der Wassermassen von 30 bis 150 ka (103 Jahre vor heute), ein Zeit-
raum, der mehrere markante klimatische Übergänge beinhaltet.
Das früheste Ereignis, dass in dieser Studie untersucht wird, ist das PGM,
dass durch eine abgeschwächte atlantische Zirkulation vergleichbar mit dem
LGM gekennzeichnet ist, wobei Modelldaten zeigen, dass der Nordatlantik im
PGM auf äußere Einﬂüsse träger reagiert als im LGM (Green et al., 2011).
Die T-II bildet den abrupten Übergang von Marine Isotope Stage (MIS) 6 zu
MIS 5.5, dem Eem Interglazial. In dieser von etwa 129 bis 116 ka dauernde
Warmphase (Capron et al., 2012) sind ca. 2 ◦C wärmere Temperaturen und
ein 4 (±2) m höherer Meeresspiegel als im Holozän charakteristisch (Rohling
et al., 2008). Die Glacial Inception bildet den Übergang zwischen MIS 5.5 und
MIS 5.4. Sie ist gekennzeichnet durch das einsetzende Wachstum von Eisschil-
den als Reaktion auf Änderungen der Sonneneinstrahlung auf der Erde. An
die Glacial Inception schließt sich das letzte Gazial an, dass die marinen Iso-
topenstadien 5.4 bis 2 umfasst und vor 11 000Jahren endete. Die langfristigen
Änderungen der atlantischen Zirkulation werden im letzten Glazial von im-
mer wiederkehrenden kurzen Warm- und Kalt-Ereignissen überlagert. Diese
zeichnen sich dadurch aus, dass sie nur wenige tausend Jahre andauern und
abrupt auftreten. Nach ihren Entdeckern werden sie als Dansgaard-Oeschger-
und Heinrich-Ereignisse bezeichnet.
Dansgaard-Oeschger (DO) Ereignisse sind gekennzeichnet durch eine atmo-
sphärische Erwärmung, die in Grönland 8− 16 ◦C innerhalb von nur wenigen
Jahrzehnten beträgt (Wolﬀ et al., 2010). Daraufhin folgt eine mehrere hundert
bis wenige tausend Jahre dauernde Abkühlung. Im grönländischen Eisbohr-
kern NGRIP (North Greenland Ice Core Project, Rasmussen et al. (2006))
wurden 25 dieser Ereignisse im letzten Glazial entdeckt (Abb. 1.5), später
wurden sie auch in zahlreichen Bohrkernen des Nordatlantiks nachgewiesen
(Voelker, 2002). Dabei fällt auf, dass sie in einer Periodizität von überwie-
gend 1470 Jahren auftreten, untergeordnet auch in Perioden von 3000 und
4500 Jahren, wobei bisher die statistische Signiﬁkanz dieser Periodizität nicht
abschließend geklärt ist, da auch weißes Rauschen vergleichbare Eﬀekte aus-
löst (Ganopolski und Rahmstorf, 2002). Ganopolski und Rahmstorf (2001,
2002) postulierten anhand von Modellierungen mit CLIMBER-2 (Klimamo-
dell mittlerer Komplexität), dass DO Ereignisse in Übereinstimmung mit dem
bistabilen Charakter der thermohalinen Zirkulation schnelle Übergänge zwi-
schen den Modi 'cold` und 'warm` darstellen. Mittlerweile gilt es als gesichert,
dass DO Ereignissen ein externer Antrieb zugrunde liegt (Rahmstorf, 2003).
Braun et al. (2005) schlugen hierfür eine Überlagerung des 86,5-jährigen und
des 210-jährigen Sonnenzyklus vor, kombiniert mit periodisch auftretenden
Schwankungen des Süßwassereintrags. Was diese Schwankungen triggert ist
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Abbildung 1.5.: DO-Ereignisse des letzten Glazials im δ18O des NGRIP-Eiskern (Wolﬀ et al.,
2010).
bisher allerdings nicht bekannt. Zudem werfen Woillez et al. (2012) die Frage
auf, ob ein solcher negativer Süßwassereintrag ausreicht, um in komplexeren
Modellen ebenfalls abrupte Ereignisse auszulösen. Die aktuellen Diskussionen
zeigen, dass DO-Ereignisse auch Jahrzehnte nach ihrer Erstbeschreibung noch
nicht verstanden sind.
In Tiefseesedimenten des Nordatlantiks beschrieb Heinrich (1988) erstmals
Sedimentschichten aus dem letzten Glazial, die Dropstones enthalten. Sie
stammen meistens vom laurentischen Eisschild, der während dieser Heinrich-
Ereignisse (H) durch starkes kalben eine Armada an Eisbergen freisetzt (Bond
et al., 1992). Durch die Hudson Strait bewegen sich die Eisberge in den Nord-
atlantik, wo sie auf ihrem Weg Richtung Süden schmelzen und damit neben
den Gesteinsfragmenten (ice rafted detritus, IRD) große Mengen Süßwasser
in den Atlantik eintragen (Bond et al., 1992). Durch die Frischwasserzufuhr
nimmt die Dichte des Wassers deutlich ab. Das Absinken der Wassermassen
im Norden wird dadurch verhindert und das System kippt in den 'oﬀ`-Modus
(Alley und Clark, 1999; Stocker, 1998). Aus dem letzten Glazial sind sechs
datierte Heinrich-Ereignisse (H1 - H6) bekannt (Bond et al., 1992). Auch im
vorletzten Glazial treten Heinrich-Ereignisse auf (McManus et al., 1994), wo-
von sich jedoch nur H11 im untersuchten Zeitraum dieser Studie beﬁndet.
Klimatisch betrachtet bilden Heinrich-Ereignisse auf der Nordhemisphäre kur-
ze Kälteereignisse mit einer Dauer von nur 500± 250 Jahren (Hemming,
2004). In der zweiten Hälfte des letzten Glazials treten sie in Intervallen von
etwa 6000 Jahren wiederholt auf (McManus et al., 1999). Auch in der ersten
Hälfte des Glazials kommen sie vor (Heinrich, 1988; Rasmussen et al., 2003).
Da die Vereisung in diesem Zeitbereich aber noch nicht so weit fortgeschritten
ist, ist ihre Amplitude kleiner. Sind sie schwieriger nachzuweisen (McManus
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et al., 1999) und daher kaum untersucht.
Um kurze Klimaschwankungen wie DO und Heinrich-Ereignisse nachweisen
zu können, wurden im Rahmen dieser Arbeit zeitlich hochaufgelöst (≤ 1 ka)
Proxy-Daten von einem Sedimentkern des Nordatlantiks erhoben. Ziel die-
ser hohen Auﬂösung war es über das gesamte letzte Glazial Frequenz und
Amplitude dieser Ereignisse in Bezug auf die Wassermassenherkunft und Zir-
kulationsstärke am Bermuda Rise zu detektieren, um schließlich neue Aspekte
in die Diskussion über mögliche Ursachen einbringen zu können.
1.4 Kernlokation
Im Jahr 1997 wurden im Rahmen des Ocean Drilling Program (ODP) die vier
Sedimentkerne des Bermuda Rise (Leg 172 Site 1063 Hole A - D) gebohrt.
Sie beﬁnden sich im Nordosten des Plateaus der Erhebung (33◦N, 57◦W) in
4584m Wassertiefe. Geographisch liegt der Bermuda Rise etwa 680 km östlich
der Bermuda Inseln und ist knapp 1300 km von amerikanischen Kontinent
entfernt (Abb. 1.6). Mit einer Sedimentationsrate von bis zu 200 cm/ka ist
diese Driftsediment-Lokation eines der höchstaufgelösten Archive im oﬀenen
Ozean. Die Ton- und Siltablagerungen, die hauptsächlich vom ostkanadischen
Schild stammen, werden vom rezirkulierenden Wirbelsystem des Deep Wes-
tern Boundary Current (DWBC) zum Bermuda Rise transportiert (Keigwin
und Acton, 1998).
Abbildung 1.6.: Geographische Lage und Bathymetrie von ODP1063 im westli-
chen Nordatlantik. Die Karte zeigt zusätzlich die Tiefenströmungen,
von denen ODP1063 rezent beeinﬂusst ist (Quelle: http://www-
odp.tamu.edu/publications/172_SR/synop sis/).
Die durchschnittliche Sedimentationsrate im oﬀenen Atlantik ist < 4 cm/ka
(Balsam und McCoy, 1987), weshalb die meisten records eine entsprechend ge-
ringe Auﬂösung haben. Ein zusätzliches Problem stellt die Bioturbation dar,
10
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durch die das Signal über mehrere Zentimeter integriert wird. Um hochaufge-
löst messen zu können sind daher Bohrkerne wie der ODP1063 besonders gut
geeignet. Allerdings ist auch besondere Vorsicht geboten, da hohe Sedimenta-
tionsraten in der Tiefsee nur durch lateralen Transport erreicht werden. Dieser
birgt die Gefahr, dass Sediment, das eventuell schon vor hunderttausenden
von Jahren an anderer Stelle abgelagert wurde durch Erosion remobilisiert
und an der Driftlokation erneut abgelagert wird, was zu einer Verfälschung
von Messergebnissen führt. Besonders stark ist dieser Eﬀekt an Driftlokatio-
nen, die von tiefen Randströmungen beeinﬂusst sind. Die Lage des Bermuda
Rise auf einem Plateau im oﬀenen Ozean minimiert die Kontamination mit
resuspendiertem Material der Kontinentalränder (McCave, 2002). Das wird
von Ohkouchi et al. (2002) bestätigt, die mithilfe von Alkenonen gezeigt ha-
ben, dass das resuspendierte Sediment am Bermuda Rise maximal wenige
tausend Jahre alt ist.
Darüber hinaus ist die Lage von ODP1063 im Nordamerikanischen Tiefseebe-
cken für ozeanographische Beobachtungen günstig. An der Oberﬂäche ist die
Region vom Richtung Norden strömenden North Atlantic Current (NAC) be-
einﬂusst. Die Tiefenströmung wird rezent vom DWBC bestimmt, der Haupt-
ader des Richtung Süden ﬂießenden NADW. Der Kern liegt rezent im NADW
nur knapp oberhalb der Grenze zum AABW, weshalb er für zeitliche Ände-
rungen der Tiefenwasserströmung besonders sensitiv ist.
Aufgrund der guten Eignung des Kerns in Bezug auf paleozeanographische
Fragestellungen gibt es mittlerweile einen großen Datensatz zum ODP1063.
Diese Daten können zum Beispiel als Referenz oder zur Verbesserung von
Altersmodellen herangezogen werden.
1.5 Altersmodelle
Für den Sedimentkern ODP1063 existiert ein Altersmodell von Grützner et al.
(2002), das auf einer Tuning-Methode basiert, die ein Proxy-Signal mit der
Sommersonneneinstrahlung auf 65◦N in Einklang bringt. Im folgenden wird
diese sogenannte orbital tuning-Methode kurz beschrieben. Eine ausführliche
Beschreibung kann in dem Paper `Astronomical age models for Pleistocene
drift sediments from the western North Atlantic (ODP Sites 1055 - 1063)' von
Grützner et al. (2002) nachgelesen werden.
Da Grützner et al. (2002) für verschiedene Sedimentkerne der Region Alters-
modelle erstellt haben, wurde das orbital tuning nur an zwei Kernen durch-
geführt, die als Referenz für die anderen Kerne verwendet werden. Durch
Korrelation des Carbonatgehalts mit diesen Referenzkernen wurden alle an-
deren Kerne datiert. Der Referenzkern von ODP1063 ist ODP1062. Für das
Tuning wurde angenommen, dass Sedimentationsänderungen im westlichen
Nordatlantik Variationen der irdischen Orbitalparameter aufzeichnen. Da die
11
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spektrale Leistungsdichte der Carbonate eine gute Übereinstimmung mit den
Perioden von 100, 41 und 19-23 ka aufweist, konnte die Spektralanalyse der
Carbonate von ODP1062 an die Milankovi¢-Zyklen getuned werden. Die Car-
bonatproﬁle beider Kerne wurden anschließend miteinander korreliert. Vom
endgültigen Altersmodell wurde eine Phasendiﬀerenz von 5 ka abgezogen, die
auf die Zeitdiﬀerenz zwischen dem orbitalen Einﬂuss und der Reaktion des
Klimasystems zurückzuführen ist. Das so erstellte Altersmodell von ODP1063
reicht bis 900 ka zurück und hat eine mittlere Ungenauigkeit von wenigen tau-
send Jahren.
Im Rahmen dieser Studie wurde für den Zeitbereich von 10 bis 122 ka von
Jens Fohlmeister ein neues Altermodell für ODP 1063 erstellt. Es besitzt, mit
einem mittleren Fehler von 0,5 ka, im Vergleich zum orbitalen Altersmodell
von Grützner et al. (2002) eine deutlich höhere Genauigkeit.
Das neue Altersmodell basiert auf der Korrelation des natürlichen Logarith-
mus des Ti/Ca-Verhältnisses mit dem δ18O des Eisbohrkerns NGRIP. Auch
hier liegt wieder die Annahme zugrunde, dass das Ti/Ca-Verhältnis und die
Sauerstoﬀ-Isotopie aufgrund von klimatischen Änderungen gleichzeitig vari-
ieren. Durch das Tuning wird allerdings auch der zeitliche Versatz entfernt,
der durch die langsamere Reaktion auf klimatische Änderungen des marinen
Sediments im Vergleich zum Eisbohrkern existiert.
Es wird das Verhältnis von Titan zu Calcium verwendet, da angenommen
werden kann, dass der Partikelﬂuss des aus terrigener Quelle stammenden Ti
konstant ist, während die Ca-Konzentration mit der vertikalen Änderung der
Lysokline und der carbonate compensation depth (CCD) korreliert. Die Tiefe
von Lysokline und CCD hängen von der Carbonatsättigung des Tiefenwassers
ab. Unter der Annahme, dass der CaCO3-Gehalt am Bermuda Rise hauptsäch-
lich an den Transport des organischen Kohlenstoﬀs von der Ozeanoberﬂäche
in die Tiefe gebunden ist, entspricht die Absinkzeit der Zeitverzögerung, die
wenige Wochen beträgt und somit vernachlässigt werden kann.
Für das gesamte Zeitintervall wurden 35 Tuningpunkte, jeweils an den Anfang
und ans Ende von DO-Ereignissen gesetzt (Abb. 1.7). Mithilfe eines Monte
Carlo-Algorithmus (MC-Algorithmus) wurden die Tuningpunkte innerhalb ei-
nes deﬁnierten Fehlerbereichs variiert, um die maximale Korrelation zwischen
der Ti/Ca- und der δ18O-Kurve zu erhalten. Beide Datensätze wurden auf ih-
re Streuung normalisiert und anschließend der MC-Algorithmus 1 000 000 Mal
angewendet. Dabei wurde ein Korrelationskoeﬃzient zwischen beiden Daten-
sätzen von r=0,8 erreicht.
Da die δ18O-Kurve von NGRIP nur die letzten 122 ka umfasst, ist das verbes-
serte Altersmodell von Jens Fohlmeister auf diese Reichweite begrenzt. Für
die älteren Daten dieser Arbeit wurde daher das Altersmodell von Grützner





























Abbildung 1.7.: Das neue Altersmodell von Jens Fohlmeister wurde durch Tuning des
ln(Ti/Ca)-Proﬁls (blaue Kurve, Lippold et al. (2009)) von ODP1063 an das
δ18O des Eisbohrkerns NGRIP (schwarze Kurve, Rasmussen et al. (2006))




Informationen über die zeitliche Variation der Ozeanzirkulation können aus
Archiven, wie zum Beispiel marinen Sedimenten, gewonnen werden. Die Ar-
chive enthalten Proxys, in denen diese Informationen einige zehntausend bis
mehrere Millionen Jahre zurück in die Erdgeschichte aufgezeichnet sind. Die
am häuﬁgsten verwendeten marinen Proxys zur Bestimmung der Zirkulati-
onsstärke bzw. der Verteilung von Wassermassen sind δ13C, Cd/Ca, 14C, Sor-
table Silt (SS), (231Pa/230Th)xs und εNd. Jedes dieser Proxys liefert bestimmte
Teilinformationen, unterliegt aber auch speziﬁschen Einschränkungen, wie im
folgenden kurz zusammengefasst wird.
Mit der δ13C-Methode wird das Verhältnis der Kohlenstoﬃsotope 13C und
12C in Schalen von benthischen Foraminiferen in Referenz zu einem Standard
bestimmt. Da 12C bevorzugt in organisches Material eingebaut wird, antikor-
reliert δ13C mit der Nährstoﬀkonzentration (Duplessy und Shackleton, 1984).
Das Cd/Ca-Verhältnis ist ein indirekter Nährstoﬀtracer einer Wassermas-
se. Cadmium wird stellvertretend für den sich chemisch ähnlich verhalten-
de Nährstoﬀ Phosphat bestimmt, wird aber im Gegensatz zu Phosphat im
Sediment konserviert. Cd substituiert in nährstoﬀreichem Wasser Ca in der
Calcitschale benthischer Foraminiferen (Boyle, 1988).
Da die einzelnen Wassermassen der Tiefsee unterschiedliche Nährstoﬀgehalte
haben, können sie mit diesen Proxys unterschieden werden. Allerdings be-
einﬂussen den organischen Kohlenstoﬀﬂuss ebenso wie das Cd/Ca-Verhältnis
auch andere Faktoren, wie beispielsweise Temperatur oder thermodynamische
Eﬀekte, die das Signal verfälschen können (Frank, 2002).
In Foraminiferen gespeichertes 14C wird als Proxy für die Tiefenwasserzirkula-
tion verwendet. Foraminiferen speichern in ihre Kalkschalen das 14C-Alter der
15
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Wassermasse, in der sie leben. Oberﬂächenwasser, das im Austausch mit der
Atmosphäre steht, hat ein jüngeres 14C-Alter als Tiefenwasser. Der Vergleich
von 14C-Altern zwischen planktischen und benthischen Foraminiferen ist so-
mit ein Maß für die Rate der Tiefenwasserzirkulation. Die Methode reagiert
allerdings sensitiv auf Bioturbation, was ihre Anwendung limitiert (Hender-
son, 2002).
Die SS-Methode gibt Aufschluss über die Fließgeschwindigkeit des Boden-
wassers. Hierfür wird die mittlere Korngröße des terrigenen Anteils des Sedi-
ments bestimmt. Je größer die Partikel und somit die SS-Werte, desto höher
ist auch die Fließgeschwindigkeit des Bodenwassers. Allerdings kann das SS-
Signal auch von lokalen Faktoren überprägt sein (McCave et al., 1995).
Die Methoden zur Rekonstruktion der Ozeanzirkulation mit (231Pa/230Th)xs
(im folgenden mit `Pa/Th' abgekürzt) und der Wassermassenherkunft mit
εNd sollen im folgenden ausführlich beschrieben und diskutiert werden, da sie
in dieser Arbeit angewendet wurden.
2.1 Pa/Th: Proxy für die Stärke der Ozeanzirkulation
2.1.1 Theorie
231Pa und 230Th entstehen im Meerwasser aus dem radioaktiven Zerfall der





























Ra −→ . . . 206Pb (2.2)
Uran hat in Wasser eine hohe Löslichkeit und ist mit etwa 400 000 Jahren
sehr langlebig (Mangini et al., 1979) im Vergleich zur Durchmischungszeit
des Ozeans, die etwa 1 500 Jahre beträgt (Broecker und Peng, 1982). Daher
kann davon ausgegangen werden, dass die Uran-Konzentration im Ozean so-
wohl zeitlich als auch räumlich konstant ist (Chen et al., 1986). 238U ist mit
einem Anteil von 99, 27 % das häuﬁgste natürlich vorkommende Uranisotop
während die Häuﬁgkeit von 235U bei 0, 72 % liegt. Daraus ergibt sich ein Ak-
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= 0, 046. (2.3)
Da 238U über die kurzlebigen Zwischenprodukte 234Th und 234Pa in 234U zer-
fällt, wäre zu erwarten, dass sich die beiden Uranisotope im Ozean im säkulä-
ren Gleichgewicht beﬁnden. Tatsächlich ist das 234U/238U-Aktivitätsverhältnis
im Ozean aber > 1, was auf den α-recoil-Eﬀekt zurückzuführen ist (Fleischer
und Raabe, 1978). Dabei erhält der Mutterkern beim α-Zerfall zu 234Th einen
Rückstoß, der den Impuls des α-Teilchens ausgleicht. Dieser führt dazu, dass
sich das daraus entstehende 234U aus der Kristallstruktur lockert und bevor-
zugt herausgelöst wird (Fleischer und Raabe, 1978). Daher ergibt sich für das
Aktivitätsverhältnis von 234U zu 238U im Ozean ein Wert von:
234U
238U
= AU = 1, 14. (2.4)
Aufgrund der gleichmäßigen Verteilung von Uran in der Wassersäule werden











= 0, 093 (2.5)
produziert, wobei λ die Zerfallskonstante des entsprechenden Isotops ist.
Im Gegensatz zu Uran sind die beiden Töchter partikelreaktiv, was zu einer
verkürzten Verweilzeit im Ozean führt. Thorium bleibt nur 5− 40 Jahre in
der Wassersäule bevor es ins Sediment eingebaut wird. Die mittlere Verweil-
zeit von Protactinium ist mit 50− 130 Jahren etwas länger (Anderson et al.,
1983a,b; Rutgers van der Loeﬀ und Berger, 1993).
Die unterschiedlichen Verweilzeiten in Kombination mit dem konstanten Pro-
duktionsverhältnis sind die Grundlage der Pa/Th-Methode als Tracer für die
Ozeanzirkulation. Die Idee ist, dass 230Th durch das eﬃziente scavenging am
Ort seiner Entstehung aus der Wassersäule entfernt wird. 231Pa hingegen wird
aufgrund seiner längeren Verweilzeit horizontal transportiert bevor es ins Se-
diment eingebaut wird. Die Abweichung des gemessenen Pa/Th vom Produk-
tionswert ist so ein Maß für die Stärke der Ozeanzirkulation. Ein weiterer
Faktor, der sich auf das Pa/Th-Verhältnis auswirkt ist die Zusammensetzung
der adsorbierenden Partikel. 231Pa weist eine sehr hohe Aﬃnität zu Opal auf.
Gebiete, in denen biogenes Opal den Partikelﬂuss dominiert, sind daher eine
Senke für 231Pa. Die bedeutendste Senke bildet der Opalgürtel im Südatlantik





























Abbildung 2.1.: Schematische Darstellung der Fraktionierung von 231Pa und 230Th (nach Hen-
derson und Anderson (2003)). Beide Nuklide entstehen in der Wassersäule
durch den Zerfall von Uran mit einem festen Produktionsverhältnis von 0,093.
Die Effektivität des Scavengings ist durch die Länge der senkrechten Pfeile
illustriert. Den advektiven Transport stellen die waagerechten Pfeile dar. Die
Graphik zeigt sowohl den Einﬂuss der Ozeanzirkulation als auch der Produk-
tivität auf das 231Pa/230Th-Verhältnis.
im Bereich von 50− 65◦S (Geibert et al., 2005). Hier wird das mit der AMOC
antransportierte 231Pa vollständig aus der Wassersäule entfernt und somit das
Pa/Th-Verhältnis zurückgesetzt. Dieser Mechanismus ist entscheidend für das
Funktionieren der Methode (Abb. 2.1).
Auch außerhalb des Opalgürtels gibt es Gebiete, in denen der Partikelﬂuss
stark von biogenem Opal beeinﬂusst ist. Besonders die küstennahen Upwell-
ing-Gebiete zeichnen sich durch eine hohe Produktivität aus. Solche Regio-
nen sind für die Bestimmung des Pa/Th-Verhältnisses als Zirkulationstracer
weniger geeignet. Erschwerend kommt hinzu, dass der Opalgehalt nicht nur
räumlich sondern auch zeitlich variiert. Daher ist das Überwachen der Opal-
konzentration wichtig für die Interpretation der Pa/Th-Ergebnisse.
Die gemessenen Isotope setzen sich aus drei Komponenten mit unterschiedli-
chen Quellen zusammen. Die Komponente, von der hier bisher die Rede war
18
Pa/Th: Proxy für die Stärke der Ozeanzirkulation 2.1
und die bestimmt werden soll, wird excess bezeichnet (231Paxs, 230Thxs). Dabei
handelt es sich um die Zerfallsprodukte des im Meerwasser gelösten Urans.
Auch das detritische Material, das kontinentalen Ursprungs ist und durch ﬂu-
viatilen und äolischen Transport in die Tiefsee eingetragen wird, beinhaltet
Uran. Die daraus produzierten Isotope 231Padet und 230Thdet bilden die zweite
Komponente des Messsignals. Eine dritte Quelle von 231Pa und 230Th im Tief-
seesediment ist das authigene Uran. Es wird durch Porenwasser nachträglich
in das bereits abgelagerte Sediment eingebaut (231Paauth, 230Thauth).
Die gemessenen Aktivitäten von 231Pa und 230Th setzen sich somit aus drei
verschiedenen Komponenten mit unterschiedlichen Quellen zusammen und
können dementsprechend dargestellt werden als
Ameas = Axs + Adet + Aauth. (2.6)
Der detritische Anteil ist so alt, dass sich das darin enthaltene Uran mit sei-
nen Töchtern 231Pa und 230Th im radioaktiven Gleichgewicht beﬁndet. Zur
Quantiﬁzierung des detritischen Anteils wird 232Th gemessen, da dieses Isotop
ausschließlich kontinentalen Ursprungs ist. In Gesteinen und damit im Detri-











·D · 232Thmeas (2.8)
und
230Thdet =
238Udet = D · 232Thmeas (2.9)
bestimmen, mit 235U/238U = Unat = 0, 046. Allerdings variiert D mit der Ge-
steinszusammensetzung. Für den Atlantik werden in der Literatur mittlere
Werte von 0, 6± 0, 2 angegeben (McManus et al., 2004; Scholten et al., 2008,
und Zitate darin). Lokal kann D allerdings stark von diesem Mittelwert ab-
weichen. Inwiefern sich das auf die Ergebnisse auswirkt, wird in Abschnitt
2.1.5 diskutiert.
231Paauth und 230Thauth können nun aus der Diﬀerenz von Uran und dem de-
tritischen Anteil bestimmt werden. Unter den im Atlantik vorherrschenden





238Umeas −D · 232Thmeas. (2.10)
Um die Aktivitäten zum Zeitpunkt der Ablagerung (231Paxs,0 und 230Thxs,0)
bestimmen zu können, müssen die allgemeinen Gleichungen 2.6 bis 2.10 noch
zerfallskorrigiert werden. Dabei handelt es sich um einen
Mutter −→ Tochter −→ Enkel
Zerfall, da die kurzlebigen Zwischenprodukte vernachlässigt werden können
(siehe Zerfallsreihen 2.1 und 2.2). Patrick Blaser hat in seiner parallel zu dieser
Arbeit stattgefundenen Bachelorarbeit Zerfallskorrekturen für 231Paauth und




230Thmeas − 230Thdet − 230Thauth
) · eλ230t (2.11)
231Paxs,0 =
(
231Pameas − 231Padet − 231Paauth
) · eλ231t (2.12)
mit
230Thdet = D ·232 Thmeas (2.13)
230Thauth =
(





e−λ234t − e−λ230t) (AU − 1)] (2.14)
231Padet = Unat ·D ·232 Thmeas (2.15)
231Paauth = Unat ·
(
238Umeas − D ·232 Thmeas
) (
1− e−λ231t) . (2.16)
2.1.2 Der Einﬂuss des biogenen Opals auf das Pa/Th-Verhältnis
Größe und Zusammensetzung der advektiven Partikel beeinﬂussen das scaven-
ging von 231Pa. In dieser Hinsicht ist biogenes Opal, das von Organismen mit
kieselsäurehaltigen Schalen (hauptsächlich Diatomeen) stammt von besonde-
rer Bedeutung. Ein Pa/Th-Verhältnis, das in etwa dem Produktionsverhältnis
entspricht ist daher nicht unbedingt auf eine abgeschwächte Zirkulation zu-
rückzuführen, sondern kann auch durch hohe Opalgehalte in der Wassersäule
verursacht werden (Chase et al., 2002; Walter et al., 1997). Daher ist es wichtig
die Opalkonzentrationen in den Sedimentproben zu messen, um einen solchen
Einﬂuss ausschließen zu können. Allerdings kann die Abwesenheit von Opal
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im Sediment nicht zwangsläuﬁg als fehlender Opalﬂuss zur Zeit der Sedimen-
tablagerung interpretiert werden, da auch eine Auﬂösung der Silikatschalen
stattgefunden haben kann. Eine hohe Sedimentationsrate, wie sie ODP 1063
aufweist, ist hingegen eine gute Voraussetzung für die Erhaltung biogenen
Opals (Nelson et al., 1995).
Für diese Arbeit wurden die Messungen des Opalgehalts an ODP1063 in
Vancouver, Tübingen und Bremerhaven nach dem Prinzip von Müller und
Schneider (1993) durchgeführt. Dabei wird Opal mit NaOH gelöst. Anschlie-
ßend wird mit Molybdat ein blauer Farbkomplex erzeugt, dessen Farbinten-
sität eine Funktion der Opalkonzentration ist. Mit einem Photometer wird
schließlich die Absorption gemessen (Müller und Schneider, 1993). Die 1σ
Fehler dieser Methode sind mit mittleren Werten von 16% sehr groß, wobei
jedoch für die hier vorgesehene Anwendung die Messgenauigkeit ausreichend
ist.
Im Rahmen dieser Studie wurde an 76 Sedimentproben des Kerns ODP1063
der Opalanteil gemessen. Das sind knapp 75% der 104Proben, an denen das
Pa/Th-Verhältnis bestimmt wurde. Diese Opalmessungen wurden über den
gesamten untersuchten Zeitraum von 35 bis 145 ka verteilt, mit dem Ziel even-
tuelle Korrelationen zu detektieren. Die meisten Proben (70) haben mit Wer-
ten von <5% einen niedrigen Opalgehalt (Lippold et al., 2012) (Abb. 2.2).
Lediglich sechs Proben haben höhere Konzentrationen mit einem Höchstwert
von 9% (Abb. 2.2). Sie weisen aber keine Korrelation mit Maximalwerten
der Pa/Th-Daten auf, was sowohl beim quantitativen (Abb. 2.2 a), als auch
beim zeitabhängigen (Abb. 2.2 b) Vergleich des Opalgehalts mit dem Pa/Th-
Verhältnis zu erkennen ist. Dieses Ergebnis zeigt, dass das Pa/Th-Verhältnis
des ODP1063 nicht maßgeblich von lokalen Änderungen der Produktivität
bestimmt wird, sondern vor allem das Zirkulationssignal aufzeichnet.
2.1.3 Chemische Aufbereitung und Messung
231Pa hat eine Halbwertszeit (HWZ) von 32,5 ka. Die Messungen dieser Arbeit
reichen bis 143 ka zurück und umfassen damit 4,4HWZ. In diesem Abschitt
sollen daher die chemische Aufbereitung und die Messung der Pa-Proben in
Hinblick auf die geringe Pa-Konzentration alter Proben betrachtet werden.
Für eine generelle und ausführliche Beschreibung der Messmethode sei hier
auf die Arbeit von Jörg Lippold (Lippold, 2008) verwiesen.
Zur Bestimmung des Pa/Th-Verhältnisses werden die Isotope 238U, 232Th,
230Th und 231Pa gemessen (siehe auch Gleichungen 2.11 bis 2.16). Hierfür wer-
den die Proben chemisch aufbereitet um Uran, Thorium und Protactinium
aus dem Sediment zu extrahieren. Das Verfahren ist bereits etabliert und wur-
de von Lippold (2008), der ebenfalls das Pa/Th-Verhältnis an marinen Sedi-



















































Abbildung 2.2.: (a) Das Pa/Th-Verhältnis in Abhängigkeit des prozentualen Opalanteils. Farb-
index: schwarz: Lippold et al. (2009), hellrot und dunkelrot: diese Studie, hell-
grauer Bereich: Opalgehalt >5%. Die dunkelrote gestrichelte Fitkurve bein-
haltet alle Daten dieser Studie, die rote Fitkurve nur Daten mit einem Opa-
lanteil <5% (hellrote Datenpunkte). (b) Vergleich der zeitliche Änderung des
Opalgehalts und des Pa/Th-Verhältnisses. Zum Vergleich sind die Daten von
Lippold et al. (2009), die ebenfalls von ODP1063 stammen, in beiden Gra-
phiken dargestellt.22
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detaillierte Beschreibung der Aufbereitung siehe Anhang A.2). Aufgrund der
zu erwartenden geringen Pa-Konzentration in den deutlich älteren Proben
dieser Studie, wurde die chemische Aufbereitung beim ersten Probensatz ent-
sprechend angepasst. Die Einwaage des Sediments wurde auf 0,30-0,35 g (statt
0,20-0,25 g) und die Konzentration des 233Pa-Spikes auf etwa 7,2 pg/g (statt
4,5 pg/g) erhöht. Diese Änderungen wurden bei den darauﬀolgenden Aufbe-
reitungen jedoch wieder verworfen, da der hohe detritische Anteil des Sedi-
mentkerns zu einem unvollständigen Aufschluss der Proben führte. Außerdem
erhöhte sich mit der größeren Einwaage auch die Thorium-Konzentration, was
eine schlechte Abtrennung des Thoriums von der Protactinium-Fraktion zur
Folge hatte. Letztlich existiert für die Anwendung ein robustes Verfahren zur
chemischen Extraktion, das ohne weitere Anpassungen auch für Proben mit
hohen Altern angewendet werden kann.
Die Pa-Proben dieser Studie wurden an zwei verschiedenen Massenspektro-
metern gemessen. Dabei handelt es sich zum einen um eine Thermo Scienti-
ﬁc Neptune MC-ICP-MS (Multicollector  Inductively Coupled Plasma Mass
Spectrometry), zum anderen um eine Element2 HR-ICP-MS (High Resolu-
tion  Inductively Coupled Plasma Mass Spectrometry)(siehe Anhang A.4).
Die verwendete Neptune des Steinmann Instituts der Universität Bonn ver-
fügt über acht bewegliche Faraday Cups und einen SEM (Secondary Electron
Multiplier). Bei der Messung von Pa wurde zur Verbesserung der Signalinten-
sität und -stabilität ein Aridus verwendet. Die Nachweisgrenze der Neptune
liegt für Pa bei 20 fg mit einer Präzision von 0,5% und einer Reproduzierbar-
keit in Gesteinsproben von 1,2% (Becker, 2005).
Die Element2 des Instituts für Geowissenschaften der Universität Heidelberg
ist ein Einzelkollektor Massenspektrometer. Sie ist mit einem SEM ausge-
stattet. Die Emission der Sekundärelektronen wird mit descrete-dynode elec-
tron multiplier verstärkt. Dadurch entsteht eine Kaskade von Elektronen, die
schließlich auf den Detektor fokussiert werden und dort ein gepulstes Signal
erzeugen (counting mode) 2. Zur Erhöhung der Sensitivität wurde ein Apex
verwendet. Für die Element2 sind keine Literaturwerte zur Nachweisgrenze
für Pa bekannt.
Bei den Messungen wurde eine durchschnittliche Präzision von 0,9% mit der
Neptune und von 1,8% mit der Element2 erreicht. Aufgrund der im Vergleich
zur untersuchten Zeitspanne kurzen Halbwertszeit von 231Pa ist bei den ältes-
ten Proben bereits 95% des ursprünglich eingebauten 231Pa zerfallen. Dement-
sprechend nimmt die gemessene Gesamtkonzentration von 3,4 pg/g bei rezen-
ten Proben (Lippold, 2008) auf mittlere Werte von 0,8 pg/g 3 in alten Proben
(120-140 ka) ab (Abb. 2.4). Damit liegen die Konzentrationen auch im äl-
2Bei hohen Konzentrationen schaltet die Element2 in den Analogmodus um. Dieser wurde
hier allerdings nicht verwendet.
3Der Wert weicht vom rein rechnerisch bestimmten Zerfall ab, da noch andere Parameter









3 ml HCl, 3 ml HNO3 und 2,5 ml HF 
Eindampfen und in 
5 ml 1 M HNO3 aufnehmen
Eindampfen und in 
3 ml 9 M HCl aufnehmen
2. Säule: Reinigung der Pa-Fraktion
mit
Dowex 1 x 8
Eindampfen und in 
1 ml 1 M HNO3 + 0,05 M HF 
aufnehmen
Abdampfen der Säuren 
Aufnahme der Proben in HClkonz
Eindampfen und in 8 M HNO3 überführen







Abbildung 2.3.: Schema der chemischen Aufbereitung von Protactinium-, Thorium- und Uran-
Proben mariner Sedimente.
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Abbildung 2.4.: Die gemessenen 231Pa-Konzentrationen als Funktion der Zeit. Die rote Kurve
zeigt den Fit, der deutlich den radioaktiven Zerfall von 231Pa nachzeichnet.
testen Bereich des Datensatzes über der Nachweisgrenze. Es muss allerdings
berücksichtigt werden, dass sedimentspeziﬁsche Schwankungen, wie Matrixef-
fekte oder nicht vollständig homogenisiertes Probenmaterial die Bestimmung
der 231Pa-Konzentrationen zusätzlich limitieren.
In diesem Zusammenhang spielen Verunreinigungen bei der Messung eine
wichtige Rolle. Anfällig für Kontaminationen sind alle Komponeneten, die an
der Probeneinführung beteiligt sind. Durch die Zugabe von Flusssäure (HF)
in die Waschlösung und lange Waschzeiten konnte dieses Problem allerdings
minimiert werden. Zusätzlich wurde vor jeder Pa-Probe eine Waschlösung als
Blank gemessen, so dass der Untergrund für einzelne Messungen individuell
korrigiert werden konnte.
Schwieriger zu kontrollieren ist das Tailing. Tailing beschreibt den Eﬀekt,
dass auf der Masse, die bestimmt werden soll, Ionen von höher konzentrierten
Nachbarmassen registriert werden. 231Pa liegt nur eine Masse von dem häu-
ﬁgsten Thoriumisotop 232Th entfernt. Daher ist eine sorgfältige chemischen
Abtrennung des Thoriums von der Pa-Fraktion wichtig. Allerdings ist gerade
die Abtrennungsqualität des Thoriums starken Schwankungen unterworfen.
In Proben, bei denen die chemische Abtrennung sehr gut funktioniert hat,
liegt das Verhältnis von 232Th/231Pa im Bereich von 100, bei einer schlech-
ten Abtrennung ist 232Th/231Pa 1000. Um das Tailing auf der Masse 231
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quantiﬁzieren zu können, wurden zur Interpolation an der Neptune die Mas-
sen 230,5 und 231,5 mitgemessen, an der Element2 wurde der Th-Standard
IRMM35, der keine Ionen der Masse 231 enthält, als Referenz gemessen.
2.1.4 Reproduzierbarkeit der Daten
Da im Rahmen dieser Studie das Pa/Th-Verhältnis in marinen Sedimenten
des Bermuda Rise bis an die zeitliche Grenze der Methode gemessen wurde, ist
es besonders wichtig die Verlässlichkeit der Daten sorgfältig zu prüfen. Daher
wurden 34 Proben, davon 24 im Altersbereich von 100 bis 128 ka, mehrfach
aufbereitet und gemessen mit dem Ziel ihre Reproduzierbarkeit und damit ih-
re Glaubwürdigkeit zu veriﬁzieren. Von diesen Proben wurden 28 einfach und
sechs mehrfach reproduziert. Das bedeutet, dass die gleiche Sedimentprobe
meist in unterschiedlichen Kampagnen chemisch aufbereitet und anschließend
mit der Element2 und/oder der Neptune gemessen wurde (Abb. 2.5).
Die meisten Daten (23) stimmen innerhalb des Fehlers sehr gut überein. Bei
< 100 ka 100 ka 128 ka




















Abbildung 2.5.: Reproduzierbarkeit der Pa/Th-Daten. Die verschiedenen Messergebnisse der
einzelnen Proben sind in unterschiedlichen Farben dargestellt. Die gepunktete
vertikale Linie unterteilt die Replikate in Proben die jünger (links) und solche
die älter (rechts) als 100 ka sind. Von 28 Proben gibt es zwei, von 5 Proben
drei und von einer Probe fünf Datensätze.
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zwei weiteren Proben, für die je drei Datenpunkte existieren, haben zwei Da-
tensätze nahezu identische Pa/Th-Werte, während das dritte Replikat signi-
ﬁkant höhere Werte aufweist. Acht der doppelt reproduzierten Datenpunkte
weichen erheblich voneinander ab. Für Probe 29 gibt es fünf Datenpunkte, wo-
von drei mit Werten von 0,058 bis 0,064 sehr gut übereinstimmen, einer stark
zu positiven Werten abweicht (schwarzer gefüllter Kreis; Pa/Th=0,091) und
ein weiterer einen niedrigeren Wert hat (grüner oﬀener Kreis; Pa/Th=0,049).
Bei keinem anderen reproduzierten Datensatz sind die Abweichungen der Ein-
zelwerte so stark. Eine mögliche Erklärung ist eine Kontamination des Pro-
benmaterials.
Insgesamt ist deutlich zu erkennen, dass die Reproduzierbarkeit bei höheren
Altern geringer ist. Dies entspricht den Erwartungen aufgrund der kurzen
Halbwertszeit von 231Pa. Trotzdem ist es möglich an Daten, die älter sind
als 100 ka Pa/Th-Messungen durchzuführen, wenn ihre Zuverlässigkeit mit
Replikaten überprüft wird. Gleichzeitig können durch eine große Anzahl sol-
cher Replikate die Fehler verringert werden, was für die Interpretation des
Pa/Th-Verhältnisses als Zirkulationstracer wichtig ist.
2.1.5 Sensitivitätsstudie
Das gemessene 231Pa-Signal setzt sich aus detritischer, authigener und der
excess-Komponente zusammen. Während das 231Paxs mit zunehmendem Al-
ter mit seiner Halbwertszeit abklingt, wachsen 231Padet und 231Paauth durch
den anhaltenden Zerfall von Uran weiter nach. Das hat zur Folge, dass sich
Messungenauigkeiten überproportional auf das 231Paxs auswirken. Auch die
Altersabweichung des authigenen Pa-Anteils gewinnt mit zunehmendem Alter
als potentielle Fehlerquelle an Bedeutung. Im Folgenden wird daher getestet,
wie sensitiv das Pa/Th-Verhältnis über die Zeit auf diese Faktoren reagiert.
In Abbildung 2.6 a sind die Anteile der drei verschiedenen 231Pa-Fraktionen
graphisch dargestellt. Der detritische Anteil bewegt sich über den gesamten
Zeitbereich von 143 ka um einen konstanten Wert von 0, 05 dpm (disintegra-
tions per minute). Der authigene Anteil ist bis 127 ka ebenfalls konstant und
mit einem Mittelwert von 0, 01 dpm niedrig. In Proben, die älter als 127 ka
sind, liegt der authigene Anteil bei 0, 02 dpm. In jungen Proben übersteigt
231Paxs das detritische Pa in der Regel deutlich. Im Gegensatz zu 231Padet
und 231Paauth nimmt 231Paxs aber exponentiell ab. Ab 108,1 ka, und damit
etwa 3 HWZ, ist das 231Paxs bereits soweit reduziert, dass es geringere Werte
als 231Padet annimmt. Ab 128 ka unterschreitet das 231Paxs sogar die Werte des
authigenen Pa. In Abbildung 2.6 c sind die relativen Anteile der detritischen,
authigenen und excess Fraktion dargestellt. Hier ist nun deutlich zu erkennen,
dass schon bei 119,3 ka sich der Anteil von 231Paxs auf etwa 20% des Gesamt-
protactiniums reduziert hat, zwischen 119,3 und 126,6 ka steigt der relative
excess-Anteil noch einmal an, da in diesem Zeitbereich kaum authigenes 231Pa
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festgestellt wurde. Ab 127,3 ka steigt das 231Paauth auf 24,5 bis 30%, was dazu
führt, dass ab 128 ka 231Paxs mit knapp 14% in der Probe marginalisiert ist.
Die Messgenauigkeit reicht nun nicht mehr aus um aussagekräftige Ergebnisse
zu generieren.
Im Vergleich zu 231Pa hat 230Th mit 75,2 ka eine deutlich längere HWZ. Doch
auch hier ist nach etwa 2 HWZ ein leicher Rückgang der 230Thxs Werte erkenn-
bar. Der Anteil des 230Thxs bei 143 ka liegt nur noch bei rund 8% (Abb. 2.6 d.
Die Messbarkeit von 230Thxs ist davon allerdings nicht betroﬀen, da die 230Thxs
Aktivitäten mit 0,2 bis 6,0 dpm (Abb. 2.6 b) deutlich höher sind als die von
231Paxs (0, 001− 0, 3 dpm).
An dieser Stelle sei darauf hingewiesen, dass die hier festgelegte zeitliche Be-
grenzung der derzeitigen Messbarkeit von 231Paxs nicht allgemeingültig ist. Sie
hängt sehr stark von der individuellen Zusammensetzung des 231Pa-Signals im
untersuchten Tiefseekern ab. Bei ODP1063 ist der hohe authigene Anteil ab
128 ka der limitierende Faktor.
Solange Uran in gelöster Form vorliegt und sich das Porenwasser des abgela-
gerten Sediments in Kontakt mit dem Tiefenwasser beﬁndet, wird authigenes
Uran in das Sediment eingebaut. Daher gilt die einfache Beziehung
t′ ≤ t (2.17)
wobei t die verstrichene Zeit seit Ablagerung des Sediments und t′ die vergan-
gene Zeit seit Einbau des authigenen Urans ist. Wird die Möglichkeit, dass
t′  t bei der Berechnung von 231Paxs und 230Thxs nicht berücksichtigt, so
wird durch die Zerfallskorrektur der Anteil der Töchter des authigenen Urans
231Paauth und 230Thauth an der Gesamtaktivität von Pa bzw. Th überschätzt.
Das hat zur Folge, dass für das Pa/Th-Verhältnis zu geringe Werte berechnet
werden. Während bei jungen Proben der excess-Anteil von Pa und Th den
authigenen Anteil um ein vielfaches übersteigt und eine authigene Altersab-
weichung daher vernachlässigt werden kann, spielt dieser Faktor bei höheren
Altern insbesondere bei Protactinium, in geringerem Ausmaß aber auch bei
Thorium eine zunehmende Rolle.
Aus der Literatur sind keine Werte für t′ bekannt. Daher wird meist die Appro-
ximation t′ ≈ t verwendet (Francois et al., 2004). Da jedoch die Möglichkeit
besteht, dass die Ergebnisse dieser Arbeit bei hohen Altern mit t′  t signi-
ﬁkant abweichen, wurden die Pa/Th-Ergebnisse des ODP1063 beispielhaft
mit 40% jüngeren authigenen Altern berechnet (Abb. 2.7). Im Zeitbereich
von 0-127 ka sind die berechneten Pa/Th-Verhältnisse mit t′ = t− 40 % ma-
ximal 5% höher als mit t′ = t. Ab 128 ka ist der Unterschied mit 20% schon
sehr hoch. Bei 134 und 137 ka ist er mit 9 und 17% nochmal etwas gerin-
ger, bevor er dann bei 140 und 143 ka mit 41 und 96% extrem hohe Werte
annimmt. Der plötzliche Anstieg der Abweichung zwischen 127 und 128 ka,
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Abbildung 2.6.: (a) und (b) Konzentrationen der 231Pa- bzw. 230Th-Fraktionen als Funkti-
on der Zeit. (a) Durch den radioaktiven Zerfall des 231Paxs fallen die Werte
von 0,3 dpm in rezenten Proben auf 0,001 dpm bei 143 ka. Da Uran weiter
detritisches und authigenes 231Pa produziert, bleiben ihre Werte auch bei zu-
nehmendem Alter konstant. (b) Auch die Konzentrationen von 230Thdet und
230Thauth bleiben konstant. Bei 230Thxs ist ein leichter Rückgang bei hohen
Altern zu erkennen. (c) und (d) Prozentualer Anteil der 231Pa- bzw. 230Th-
Fraktionen. (c) Mit zunehmendem Alter nimmt der 231Paxs Anteil von 88,0%
auf 1,4% deutlich ab, der relative detritische und authigene Anteil wird ent-
sprechend größer. (d) Auch der relative 230Thxs Anteil sinkt bei hohen Altern
auf bis zu 8,2%.
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Abbildung 2.7.: Berechnete zeitliche Variation des Pa/Th-Verhältnisses mit t′ = t (schwar-
ze Kurve) und unter der Annahme von 40% jüngeren authigenen Altern
(t′ = t− 40%; rote Kurve). Die Fehlerbalken wurden zur besseren Übersicht
nicht dargestellt (Fehlerbalken siehe Abb. 3.1).
sowie die Schwankungen zwischen 128 und 140 ka können mit der Variation
des authigenen Pa- und Th-Anteils in diesem Zeitbereich erklärt werden. Das
bedeutet, dass das Pa/Th-Ergebnis bei alten Proben mit hohem authigenem
Pa- und Th-Gehalt sehr sensitiv auf eine authigene Altersabweichung rea-
giert. Wenn in solchen Proben das authigene Alter nicht bekannt ist, können
keine verlässlichen Pa/Th-Ergebnisse erzielt werden. In ODP1063 ist das ab
140 ka der Fall. Auch eine 20 bzw. 17%ige Abweichung bei 128 bzw. 137 ka ist
signiﬁkant. Da die Annahme von mehr als 50 ka jüngeren authigenen Altern
sehr hoch angesetzt ist, müssen die Proben nicht zwangsläuﬁg verworfen wer-
den. Bei der Interpretation der Ergebnisse muss diese potentielle Fehlerquelle
aber berücksichtigt werden.
In Abschnitt 2.1.1 wurde gezeigt, dass der detritische Anteil der gemesse-
nen 231Pa- und 230Th-Signale mithilfe des Detritusfaktors D bestimmt wer-
den kann. In der Region des Bermuda Rise wurden bisher keine Werte für
D bestimmt, weshalb für die Berechnungen der Pa/Th-Verhältnisse in dieser
Arbeit die Approximation D = 0, 5 verwendet wurde. Da aber nicht ausge-
schlossen werden kann, dass der tatsächliche Wert um ± 0, 2 abweicht, wurde
untersucht, inwiefern sich eine solche Abweichung auf das Endergebnis der
Pa/Th-Verhältnisse auswirkt.
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Um nur den Einﬂuss des D-Faktors auf das Pa/Th-Verhältnis zu berech-
nen, wurden für alle anderen Parameter ideale Bedingungen angenommen.
Zunächst wurde die Berechnung von 230Thxs und 231Paxs zum Zeitpunkt t0
(Ablagerung von 230Thxs und 231Paxs im Sediment) gestartet und die Wer-
te für 230Thxs und 231Paxs zum Zeitpunkt ti (Messung der realen Proben im
Labor) berechnet:
231Paxs,i =(
231Paxs,0 + (Unat ·D1 ·232Th)
+ (Unat · (238U −D1 ·232Th) · (1− e−λ231t))) · e−λ231t (2.18)
und
230Thxs,i =(
230Thxs,0 +D1 ·232Th+ (238U −D1 ·232Th) · (1− e−λ230t)
+
λ230
−λ230 − λ234 · (e
−λ234t − e−λ230t) · (AU − 1)) · e−λ230t. (2.19)
D1 ist das `reale' D des Gesteins am Bermuda Rise. Unat, AU sowie die Zer-
fallskonstanten λ234, λ230 und λ231 sind als Konstanten fest vorgegeben. Für
231Paxs,0 (=0,37), 230Thxs,0 (=6,23), 238U (=1,29) und 232Th (=2,14) wurden
die Werte in Klammern vorgegeben, die den mittleren Werten der Messungen
für diese Arbeit entsprechen.
Im nächsten Schritt wurden aus dem berechneten 231Paxs,i und 230Thxs,i wie-
der die 231Paxs- und 230Thxs-Werte zum Zeitpunkt t0 unter Verwendung der
Gleichungen 2.11 und 2.12 bestimmt. Dabei ist das `angenommene' D2 = 0, 5,
da dieser Wert auch bei den Berechnungen der Pa/Th-Verhältnisse in dieser
Arbeit verwendet wurde. Für das tatsächliche D2 wurden Werte zwischen 0,3
und 0,7 vorgegeben was der Unsicherheit von D1 entspricht. Auf diese Weise
ist es möglich festzustellen, wie groß die Abweichung des Pa/Th-Verhältnisses
durch einen, innerhalb des Fehlerbereichs, falsch angenommenen Detritusfak-
tor ist.
Die maximale Abweichung der Pa/Th-Ergebnisse für verschiedene D1 beträgt
0,003 (5%), wobei sie ab etwa 60 ka sukzessive auf maximal 0,002 (3%) bei
125 ka abnimmt (Abb. 2.8). Dieses Ergebnis zeigt, dass der Fehler des Detri-

























Abbildung 2.8.: Zeitliche Änderung der Pa/Th-Ergebnisse für D2=0,5 und D1=0,3; 0,4; 0,5;
0,6 und 0,7.
2.2 εNd: Tracer für die Herkunft von Wassermassen
2.2.1 Theorie
Samarium und Neodym sind Lanthanoide, die zu den Metallen der Seltenen
Erden (Rare Earth Elements, REE) gehören. Beide Elemente besitzen sieben
natürlich vorkommende Isotope. Drei der Sm-Isotope sind über eine Mutter-
















Die Massen der Nd-Isotope variieren zwischen 142 und 150 u. Sie sind stabil
oder aufgrund geologisch langer Halbwertszeiten quasi-stabil (O'Nions et al.,
1979).
Alle Lanthanoide weisen ein chemisch ähnliches Verhalten auf. Hauptunter-
scheidungsmerkmal ist lediglich der Ionenradius, der mit zunehmender Ord-
nungszahl abnimmt. Daraus ergibt sich eine unterschiedliche Kompatibili-
tät für die Gitterpositionen verschiedener gesteinsbildender Minerale (Faure,
1986). Diese Fraktionierungen bilden die Grundlage des Sm-Nd-Isotopensys-
4Das ebenfalls radioaktive 146Sm ist aufgrund seiner relativ kurzen HWZ von 108 a bereits
abgeklungen.
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Abbildung 2.9.: Schematische Darstellung des Einﬂusses von Aufschmelzereignissen auf die
Entwicklung des 143Nd/144Nd (modiﬁziert nach Faure (1986)).
tems. Bei der Bildung kontinentaler Kruste wird bevorzugt Nd eingebaut,
während Sm bevorzugt im Erdmantel verbleibt. Da 143Nd aus dem langsamen
Zerfall von 147Sm entsteht, variiert die Häuﬁgkeit von 143Nd zu anderen Nd-
Isotopen als Funktion des Sm/Nd-Verhältnisses und der Zeit (Frank, 2002).
Diese Anomalie wird in Referenz zu dem quasi-stabilen 144Nd bestimmt. 144Nd
ist zwar ebenfalls radiogen, aufgrund der im Vergleich zum Alter der Erde
langen HWZ des Mutterisotops 148Sm, ist das für diese Anwendung jedoch
vernachlässigbar (O'Nions et al., 1979).
In Abbildung 2.9 stellt t0 das primordiale 143Nd/144Nd-Verhältnis bei Ent-
stehung der Erde vor etwa 4,5Ga (Rudge et al., 2010) dar. Solange keine
Diﬀerenzierung der Erde stattﬁndet, entwickelt sich dieses Verhältnis ent-
lang der Isochrone (schwarze Linie) hin zu einem höheren 143Nd/144Nd. Nach
einem partiellen Aufschmelzereignis (t1) wächst das 143Nd/144Nd im Nd-ab-
gereicherten Erdmantel schneller als bei der primordialen Zusammensetzung,
während in der so gebildeten Erdkruste das 143Nd/144Nd-Verhältnis durch die
Abreicherung von Sm langsamer wächst. Das undiﬀerenzierte 143Nd/144Nd
entspricht der Zusammensetzung des solaren Nebels bei Entstehung der Er-
de und wird als uniform reservoir bezeichnet. Die Isotopenzusammensetzung
von chondritischen Meteoriten kommt der des solaren Nebels zum Zeitpunkt
t0 am nächsten, weshalb das 143Nd/144Nd-Verhältnis in Referenz zum chon-
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dritic uniform reservoir ((143Nd/144Nd)CHUR = 0, 512638) angegeben wird,
das eine chondritische Nd-Isotopie widerspiegelt (DePaolo und Wasserburg,
1976; Hamilton et al., 1983).
Der Zahlenwert des Neodymverhältnisses einer gemessen Probe unterscheidet
sich in der Regel nur geringfügig vom CHUR-Wert. Um praktischere Ergebnis-
se zu erhalten wird die Isotopenzusammensetzung daher in der








Wenn das 143Nd/144Nd niedriger ist als im chondritic uniform reservoir, wie
es in Krustengesteinen meist der Fall ist, ist der Wert für εNd negativ. Positive
Werte gibt es nur in jungen Gesteinen, die aus Sm-angereichertem residualen
Mantelmaterial entstanden sind (Abb. 2.9).
2.2.2 Neodym im Ozean
Durch ﬂuviatilen und äolischen Transport von erodiertem Gestein gelangt
Neodym in die Ozeane. Dort liegt es vorwiegend in gelöster Form vor mit ei-
ner Konzentration in der Größenordnung von 1 pg/g (Jeandel et al., 1995;
Lacan und Jeandel, 2004b) und damit um sechs Größenordnungen gerin-
ger als in der kontinentalen Kruste. Dieser Konzentrationsunterschied ist
darauf zurückzuführen, dass die Verweilzeit von Nd in der Wassersäule mit
500 bis 1 000 Jahren (Tachikawa et al., 1999) relativ zur Durchmischungszeit
des Ozeans (∼ 1 500 Jahre) kurz ist (Piepgras et al., 1979). Darüberhinaus
ist die Nd-Konzentration im Ozean nicht homogen, sondern steigt mit zu-
nehmender Tiefe an. Im Nordatlantik liegen die mittleren Werte für die Nd-
Konzentration des Oberﬂächenwassers bei 2 pg/g, die des Tiefenwassers bei
durchschnittlich 3, 2 pg/g (Piepgras und Wasserburg, 1980).
Alterationsprozesse haben auf das 143Nd/144Nd-Verhältnis keinen Einﬂuss.
Daher entsprechen die Nd-Isotopenverhältnisse von marinen Sedimenten den
143Nd/144Nd-Werten der Gesteine, aus denen sie entstanden sind. Das kon-
tinentale εNd umfasst ein weites Spektrum, wie Abbildung 2.10 zeigt. Dabei
fallen besonders die hohen εNd-Werte der Gesteine rund um den Paziﬁk und
das extrem niedrige εNd im Nordosten des Nordamerikanischen Kontinents
und Grönlands auf. Diese Signaturen werden in die angrenzenden Ozeane
eingetragen, so dass sich das εNd zwischen den Ozeanen deutlich unterschei-
det.
Neodym verhält sich im Ozean quasi-konservativ. Dementsprechend ﬁndet
keine Isotopenfraktionierung durch biologische Prozesse statt, was ein erheb-
licher Vorteil im Vergleich zu den eingangs erwähnten Wassermassenproxys
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Abbildung 2.10.: Übersicht über die Neodymisotopenverteilung (εNd) der Kontinentalränder.
Schraﬃerte Bereiche stellen Gebiete dar, für die aufgrund fehlender Daten
das εNd abgeschätzt wurde (Jeandel et al., 2007).
δ13C und Cd/Ca ist (Frank, 2002). Außerdem verhindert die kurze Verweilzeit
eine Homogenisierung des Nd-Isotopensignals, was es ermöglicht, verschiede-
ne Wassermassen anhand ihrer εNd-Signatur zu unterscheiden.
Die rezenten εNd-Signale des paziﬁschen Tiefen- und Zwischenwassers liegen
hauptsächlich im Bereich von -2 bis -4 (Piepgras und Jacobsen, 1988). Das
heutige NADW hat mit Werten von -13 bis -14 ein deutlich niedrigeres εNd
(Goldstein et al., 2003), während der Südozean aufgrund der starken Mi-
schung mit sowohl paziﬁschen als auch atlantischen Wassermassen mittlere
Werte von -7 bis -9 aufweist (Frank, 2002).
Die Wassermassen, die das rezente NADW 5 bilden, unterscheiden sich in ih-
rem Nd-Isotopenverhältnis erheblich. Das MOW trägt mit einem mittleren
εNd von etwa -9,5 zum NADW bei. Die εNd-Werte von ISOW und DSOW lie-
gen bei etwa -8,2 bzw. -8,4. Die Isotopensignatur des ISOW ist hauptsächlich
von Basalten der westlichen und südlichen Ränder des norwegischen Beckens
beeinﬂusst (Lacan und Jeandel, 2004b). Die Quellen des DSOW sind sehr
heterogen, was zur Folge hat, dass sich auf dem Weg zwischen 70◦N und 66◦N
die εNd-Signatur von rund -11 auf -8 erheblich ändert. Während der islän-
dische Beitrag zum DSOW aufgrund des sehr jungen vulkanischen Gesteins
mit εNd-Werten von bis zu +10 extrem radiogen ist, tragen die präkambri-
schen Granite Grönlands Wassermassen mit stark negativen εNd-Werten in
das DSOW ein (Lacan und Jeandel, 2004a). Eine weitere Quelle, die erheb-
lichen Einﬂuss auf das εNd des NADW hat, ist das LSW. Die alten Kratone
5NADW: North Atlantic Deep Water; MOW: Mediterranean Outﬂow Water; ISOW: Ice-
land Overﬂow Water; DSOW: Denmark Strait Overﬂow Water; LSW: Labrador Sea
Water; BBW: Baﬃn Bay Water
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Tabelle 2.1.: Literaturdaten mittlerer Neodymisotopenverhältnisse (εNd), mittlerer
Neodymkonzentrationen (cNd) und relativer Anteile der Wassermassen,
die das rezente NADW bilden.
εNd cNd [pg/g] Anteil [%]
MOW -9,5 a 3,3 b ∗
ISOW -8,2 a 3,1 c 37 d
DSOW -8,4 a 3,2 a 31 d
LSW (BBW) -18 e (-20) f 2,5 g (3,0-6,4) f 32 d/ 25-45 h
NADW -13,5 i 2,5 f 100
∗Wurde nördlich der Stelle bestimmt, an der das MOW ins NADW ﬂießt.
a Lacan und Jeandel (2004a) bRickli et al. (2009)
c Lacan und Jeandel (2004b) d Swift (1984)
e Piepgras und Wasserburg (1987) f Stordal und Wasserburg (1986)
g Lacan und Jeandel (2005a) hVance und Burton (1999)
iGoldstein et al. (2003)
von Grönland und dem kanadischen Archipel liefern detritisches Material in
die Baﬃn Bay, weshalb die mittleren εNd-Werte dort mit -20 extrem unradio-
gen sind (Stordal und Wasserburg, 1986). Über den Labrador Current gelangt
Baﬃn Bay Water (BBW) in die Labrador See und beeinﬂusst dort das εNd,
was in einer Signatur von -13,9 für das LSW resultiert (Lacan und Jeandel,
2005a).
Swift (1984) hat Tiefenwasser im Südosten der Grand Banks auf seine Zusam-
mensetzung untersucht. Demnach besteht das NADW dort aus 37% ISOW,
32% LSW und 31% DSOW.6 Vance und Burton (1999) geben für das LSW
einen Anteil von 25% bis 45% am heutigen NADW an.
In Tabelle 2.1 sind neben den εNd-Signaturen und den prozentalen Anteilen
des NADW vor den Grand Banks auch die Nd-Konzentrationen der Was-
sermassen, die das NADW bilden, zusammengestellt. Dabei fällt auf, dass
BBW mit bis zu 6, 4 pg/g an manchen Stellen eine etwa doppelt so hohe Nd-
Konzentration besitzt wie die anderen Wassermassen. Dies spielt rezent keine
erhebliche Rolle, da die Baﬃn Bay nur indirekt über das LSW einen Bei-
trag zum NADW liefert. Allerdings sollte berücksichtigt werden, dass dieser
Beitrag zeitlich variieren kann.
6Das MOW wird erst weiter im Süden Teil des NADW.
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2.2.3 Neodym in marinen Sedimenten
In den letzten Jahrzehnten wurde die Bestimmung von εNd als Wassermassen-
proxy in unterschiedlichen marinen Archiven etabliert. Dazu gehören Eisen-
Mangan-Knollen und -Krusten (Frank et al., 1999; O'Nions et al., 1978),
Kaltwasser-Korallen (van de Flierdt et al., 2006), Foraminiferen (Palmer und
Elderﬁeld, 1985) und Fischzähne (Staudigel et al., 1985). In dieser Arbeit wird
das εNd des authigenen Anteils mariner Sedimente bestimmt. Bisher ist diese
Methode kaum verbreitet, da der Nachweis schwierig ist, dass die bestimm-
ten εNd-Werte durch sequentielle Extraktion aus dem Gesamtsediment dem
Tiefenwassersignal entsprechen. Die Ubiquität dieser Methode ist gleichzeitig
aber auch ein entscheidender Vorteil.
Im folgenden soll kurz auf diese Schwierigkeiten eingegangen werden, wobei
der Fokus auf den Bedingungen am ODP 1063 liegt. Für eine ausführliche
und atlantikweite Betrachtung sei hier auf die Masterarbeit von Patrick Bla-
ser verwiesen (Blaser, 2013).
Die chemische Extraktion des Neodyms aus dem Sediment erfolgte für die-
se Arbeit nach der Methode von Gutjahr et al. (2007) mit Anpassungen an
unser Labor. Die Abtrennung der Nd-Fraktion mittels Säulenchemie wurde
nach Pin et al. (1994) modiﬁziert. Die einzelnen Aufbereitungsschritte sind in
Abbildung 2.11 graphisch dargestellt. In Anhang A.3.1 werden sie detailliert
beschrieben. Während die Säulenchemie bereits etabliert ist und im Rahmen
dieser Arbeit auf die Voraussetzungen des Heidelberger Geochemielabor gut
angepasst werden konnte, ist die selektive Extraktion der authigenen Nd-
Fraktion aus dem Gesamtsediment noch weit davon entfernt als Standardme-
thode zu gelten.
Fe-Mn-Coatings sind Oxid- und Hydroxid-Verbindungen, die auf den bioge-
nen und detritischen Partikeln des Tiefseesediments abgelagert sind. Ihre Zu-
sammensetzung ist der von Fe-Mn-Krusten ähnlich und sie sind überall dort
zu ﬁnden, wo Sediment akkumuliert wird. Das Prinzip beruht darauf, dass
in den obersten Zentimetern mariner Sedimente diese Fe-Mn-Coatings unter
oxischen und suboxischen Bedingungen REE vorwiegend aus dem Porenwas-
ser anreichern (Haley et al., 2004). Methodisch werden daher die Sediment-
proben sequentiell geleacht mit dem Ziel die Fe-Mn-Coatings zu isolieren.
Mittels Säulenchemie werden dann zunächst die REE extrahiert (1. Säule)
und anschließend Nd von den anderen REE abgetrennt (2. Säule) um daran
schließlich die Nd-Isotopensignatur zu messen (Bayon et al., 2002; Gutjahr
et al., 2007; Piotrowski et al., 2004; Rutberg et al., 2000). Um das Verfahren
anwenden zu können, muss für jeden Kern einzeln die chemische Aufbereitung
an die Zusammensetzung des Sediments angepasst und eine kernspeziﬁsche
Einschränkung der Anwendung ausgeschlossen werden.
Ein wichtiger Punkt sind hierbei die Fe-Mn-Coatings selbst. Werden sie nach
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Abbildung 2.11.: Schema der chemischen Aufbereitung von Nd aus dem Gesamtsediment (mo-
diﬁziert nach Gutjahr et al. (2007)). Die 2 h leaching-Fraktion wird verwen-
det um das Isotopenverhältnis im Tiefenwasser zu rekonstruieren. Die Frak-
tionen des 24 h leachings, strong leachings und Vollaufschlusses wurden
aufbereitet um zu testen, ab wann Neodym aus dem Detritus gelöst wird.
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ihrer Ablagerung diagenetisch verändert, sind dadurch verursachte Änderun-
gen des Nd-Isotopenverhältnisses nicht auszuschließen. Insbesondere der dif-
fusive Austausch mit Porenwässern, die nicht mehr das Tiefenwassersignal zur
Zeit der Ablagerung widerspiegeln, kann eine Modiﬁkation des εNd bewirken.
In der Regel führt die Diagenese zu einem Glätten des Isotopensignals, wäh-
rend eine starke Variation gegen diagenetische Veränderungen spricht. Eine
hohe Sedimentationsrate minimiert ebenfalls die Gefahr der Verfälschung des
εNd-Signals durch Diagenese (Martin et al., 2010; Roberts et al., 2010).
Der Eintrag von vulkanischer Asche kann ebenfalls zu Abweichungen des ge-
messenen εNd vom Tiefenwassersignal führen. Vergleiche von core top-Daten
mit Tiefenwasser haben bei Proben aus der Region um Island eine deutli-
che Verschiebung zu radiogenerer Isotopenzusammensetzung gezeigt (Blaser,
2013; Elmore et al., 2011). Elmore et al. (2011) führen das auf die Lösung von
Neodym aus der vulkanischen Sedimentfraktion während des leaching-Pro-
zesses zurück. Aufgrund der starken Abweichung des Isotopenverhältnisses
vulkanischen Ursprungs im Vergleich zur typischen atlantischen Zusammen-
setzung, bewirkt bereits ein geringfügiger Beitrag relevante Abweichungen.
Allerdings kommen Elmore et al. (2011) zu dem Schluss, dass bei ausreichend
großer Entfernung es zu keiner vulkanischen Kontamination kommt. Bayon
et al. (2004) beschreiben außerdem eine Kontamination mit ﬂuviatil trans-
portiertem terrigenem Eintrag, die sie im Angolabecken nachgewiesen haben.
Die Fe-Mn-Coatings des in ihrer Studie untersuchten Tiefseekerns sind dem-
nach von typischen Fe-Mn-Oxiden des Kongo-Flusses beeinﬂusst, so dass das
Seewassersignal maskiert wird.
Eine weitere mögliche Kontaminationsquelle ist das Leaching-Verfahren selbst.
Werden zusätzlich zur Coating-Fraktion auch andere Fraktionen beim Lea-
chen angegriﬀen, so stellt die gemessene Nd-Isotopie ein Mischsignal dar.
Beim sequentiellen leachen der Sedimentproben wird vor dem Entfernen der
Fe-Mn-Coatings mit einem NaAc-HAc-Puﬀer (pH=4,66) die Carbonatphase
in Lösung gebracht (Abb 2.11). Die Carbonate bestehen aus biogenem Ma-
terial, das im Nordatlantik überwiegend aus den Schalen von Foraminiferen
stammt. Es kann allerdings nicht prinzipiell von einer vollständigen Entfer-
nung der Carbonatphase ausgegangen werden, da der Carbonatgehalt und
die Reaktionskinetik Einﬂuss auf die Eﬀektivität des leachens haben (Blaser,
2013; Wilson et al., 2013). Wilson et al. (2013) zeigen in ihrer Studie, dass Lea-
chate, bei denen die Carbonate nur unvollständig oder gar nicht entfernt wur-
den, Nd-Isotopenverhältnisse aufweisen, die denen ungereinigter planktischer
Foraminiferen entsprechen. Die Autoren erklären diese Beobachtung damit,
dass die Essigsäure, die im Na-Acetat-Puﬀer enthalten ist, die Mn-assoziierte
authigene Nd-Phase schon weitgehend extrahiert, während das darauﬀolgende
Leachen mit dem aggressiveren Hydroxylamin-hydrochlorid (HH) bereits den
vulkanogenen Detritus, sofern vorhanden, angreift. Aufgrund der guten Über-
einstimmung mit ungereinigten planktischen Foraminiferen schlagen Wilson
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et al. (2013) vor, auf die Decarbonisierung bei der sequentiellen Extraktion zu
verzichten. Dass ungereinigte planktische Foraminiferen zur Rekonstruktion
des Tiefenwassersignals geeignet sind, obwohl in der Schale die aufgenomme-
ne Oberﬂächenwasserisotopie gespeichert wird, haben aktuelle Studien von
Roberts et al. (2012) und Tachikawa et al. (2013) gezeigt. Das liegt daran,
dass etwa 80 % der Neodymkonzentration nicht in der Schale selbst, sondern
in der assoziierten authigenen Phase enthalten ist. Durch Lösungs- und Re-
mineralisierungsprozesse steht die authigene Phase im Austausch mit dem sie
umgebenden Wasser, was dazu führt, dass sie sich bei der Ablagerung mit der
Tiefenwasserisotopie equilibriert (Roberts et al., 2012).
Eine weitere Kontaminationsquelle bei der chemischen Aufbereitung besteht
in der Verwendung einer zu aggressiven Leach-Lösung. Dadurch kann der De-
tritus angegriﬀen werden, was zu einer Verfälschung der Nd-Isotopie führt.
Gutjahr et al. (2007) haben hierfür Massenbilanzen berechnet und kommen
zu dem Schluss, dass selbst bei ihrer stärksten gemessenen Kontamination
mit 0, 3 % detritischem Material, aufgrund der geringen Neodymkonzentra-
tion des Detritus im Vergleich zu den Coatings, es keine Verschiebung der
Messergebnisse über die Reproduzierbarkeit hinaus gibt.
Da es derzeit noch keine anerkannte Standardmethode für die sequentiellen
Extraktion des εNd aus marinen Sedimenten gibt, müssen die im vorigen Ab-
schnitt beschriebenen möglichen Komplikationen darauf überprüft werden, ob
sie eine Einschränkung für die Anwendung der Methode am Bermuda Rise
darstellen.
Bei einer früheren Studie von Piotrowski et al. (2004) wurde das Leaching-
Verfahren bei einem Kern (RC11-83) von einer Driftlokation im südlichen
Cape Basin angewendet, der eine mittlere Sedimentationsrate von 20 cm/ka
aufweist. Martin et al. (2010) schließen aufgrund der hohen Sedimentations-
rate eine diagenetische Veränderung des εNd-Signals für RC11-83 aus. Die
Autoren begründen diese Annahme damit, dass das Sediment sehr schnell
soweit in die Tiefe transportiert wird, dass ein noch deutlich nach der Ab-
lagerung des Sediments stattﬁndender Austausch mit Porenwässern, der die
Nd-Isotopie erheblich verändern könnte, nicht möglich ist. Als Beweis für ih-
re These führen Martin et al. (2010) die große Variation des εNd-Signals an,
die maximal etwa 2 ε-Einheiten beträgt. Auch ODP1063 vom Bermuda Rise
stammt von einer Driﬂokation mit Sedimentationsraten, die vergleichbar sind
mit denen, die der von Piotrowski et al. (2004) untersuchte Kern aufweist.
Darüber hinaus weisen die zeitlich hochaufgelösten Messungen am Bermu-
da Rise teilweise noch deutlich größere Amplituden (bis zu 5 ε) als der Kern
RC11-83 auf. Eine Glättung des Signals, wie es eine Diagenese hervorrufen
würde, ist hier also nicht dominierend. Daher kann ein solcher Prozess für
die untersuchten Sedimente nach derzeitigem Kenntnisstand ausgeschlossen
werden.
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Die Maskierung des Tiefenwassersignals durch den Eintrag vulkanischer oder
ﬂuviatiler Ablagerungen stellt ein erhebliches Problem dar, insbesondere wenn
deren Nd-Isotopie erheblich abweicht (Bayon et al., 2004; Elmore et al., 2011).
Im Nordatlantik ist Island die Hauptquelle für vulkanische Asche mit weit-
reichendem Einﬂussgebiet (Elmore et al., 2011). Trotzdem besteht für die
Ablagerungen am Bermuda Rise, aufgrund der erheblichen Entfernung, kein
Anhaltspunkt für eine Kontamination. Gleiches gilt für ﬂuviatilen Nd-Eintrag,
der an Lokationen die Isotopie bestimmt, die sich vor Küsten mit Flussmün-
dungen beﬁnden (Bayon et al., 2004). Da der Bermuda Rise fernab von Kon-
tinentalrändern im oﬀenen Ozean liegt kann ein ﬂuviatiler Einﬂuss ausge-
schlossen werden. Somit sind solche schwer beherrschbaren Einfüsse auf die
Nd-Isotopie durch eine entsprechend günstige Auswahl des Sedimentkerns
umgangen worden und werden hier nicht weiter diskutiert.
Eine größere Herausforderung stellen die möglichen Kontaminationsquellen
beim Leaching-Verfahren dar. Der Kern hat im untersuchten Tiefeninter-
vall einen mittleren Carbonatgehalt von 17%, wobei die Konzentration stark
schwankt und daher in einzelnen Proben bis zu 50% beträgt (Grützner et al.,
2002). Da der Carbonatgehalt der einzelnen Proben nicht bekannt ist, wur-
de für alle das gleiche Verfahren zur Entfernung der Carbonate angewendet
(Abb. 2.11). Daher besteht bei carbonatreichen Proben die Möglichkeit, dass
die chemische Entfernung der Carbonate nicht vollständig war. Ist dies tat-
sächlich der Fall, dann ist das Leachat der Phase, die die Fe-Mn-Coatings
enthalten soll, mit Resten der carbonathaltigen Phase verunreinigt. Die ak-
tuelle Studie von Wilson et al. (2013) zeigt aber, dass die Carbonatfraktion
das Tiefenwassersignal der Nd-Isotopie sehr gut aufzeichnet. Das bestätigen
auch die Ergebnisse der Masterarbeit von Patrick Blaser (Blaser, 2013), der
an mehreren Kernen des Nordatlantiks verschiedene Leach-Methoden getes-
tet hat. Beide Arbeiten kommen zu dem Schluss, dass durch eine schwache
Leachlösung ohne vorherige Decarbonatisierung die Wasserwerte am besten
reproduziert werden. Diese These triﬀt insbesondere auf Lokationen mit vul-
kanischen Ablagerungen zu. Für die Proben vom Bermuda Rise bedeuten
diese Ergebnisse, dass eine unvollständige Decarbonatisierung das Ergebnis
nicht verfälscht. Da am Bermuda Rise davon auszugehen ist, dass keine vul-
kanischen Ablagerungen existieren, stellt diesbezüglich auch die Verwendung
der aggressiveren Leachlösung kein Problem dar.
Allerdings muss darüber hinaus ausgeschlossen werden, dass auch der Detri-
tus, bestehend aus erodierten kontinentalen Gesteinsfragmenten, beim Lea-
chen in Lösung geht. Denn Nd wird, wie alle REE, als Spurenelement in die
Gitterstruktur gesteinsbildender Minerale eingebaut und ersetzt dort Haupt-
elemente. Die leichteren REE (LREE), zu denen Nd gehört, werden vor allem
in den häuﬁg vorkommenden Mineralen Feldspat, Biotit und Apatit angerei-
chert (Faure, 1986). Die Kontrolle, ob der Detritus angegriﬀen wurde, erfolgte,
indem an mehreren Proben nach dem Leachen der Fe-Mn-Coating-Fraktion
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Abbildung 2.12.: Ergebnisse der Vergleichsmessungen von den 2 h leaching-, 24 h leaching-
und strong leaching -Methoden sowie den Vollaufschlüssen und den ungerei-
nigten Foraminiferen. (Details siehe Text)
(2 h leaching) zwei weitere Leach-Schritte durchgeführt (24 h leaching und
strong leaching) und schließlich das verbleibende Sediment mit einem Vollauf-
schluss in Lösung gebracht wurde (Abb. 2.11). Zum Schluss wurde an diesen
Aliquoten die Nd-Isotopie gemessen. Da das Sediment des ODP 1063 über den
gesamten untersuchten Zeitraum vom Ostkanadischen Schild geliefert wurde
(Bernsdorﬀ, 2008), ist zu erwarten, dass die εNd-Werte des Vollaufschlusses
für alle Proben konstant und extrem unradiogen sind, während das 24 h- und
strong leaching etwas radiogenere Übergangswerte aufweisen sollten.
Um diese Annahme zu überprüfen wurde von neun Proben ein Vollaufschluss
des Detritus durchgeführt (Abb. 2.12). Die Ergebnisse entsprechen allerdings
nicht der ursprünglichen Annahme. Sechs Proben des Vollaufschlusses haben
stattdessen eine Nd-Isotopie, die innerhalb des Fehlers dem Wert entspricht,
der mittels Leachen für das Coating ermittelt wurde, zwei Werte sind radio-
gener und ein Wert ist weniger radiogen.
Die 24 h leachings, von denen 46 Proben aufbereitet wurden, haben über-
wiegend Werte, die etwas geringer sind als beim 2 h leaching, innerhalb des
Fehlers stimmen sie aber meist mit ihnen überein. Bei vier Proben sind die
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Werte geringfügig in Richtung radiogenerer Zusammensetzung verschoben.
Von den sieben Proben, die mittels strong leaching aufbereitet wurden, haben
sechs eine niedrigere εNd-Signatur als das 2 h leaching. Bei einer Probe stim-
men die Werte überein. Auﬀallend ist hierbei, dass das strong leaching mit
einem εNd von bis zu -20 die niedrigsten Werte erreicht.
Diese Ergebnisse ergeben auf den ersten Blick keinen Sinn, unter Berücksich-
tigung der zuvor erwähnten Massenbilanzen (Gutjahr et al., 2007), sind sie
jedoch erklärbar. Gutjahr et al. (2007) bestimmen für die Kalkulation ih-
rer Massenbilanzen das sich konservativ verhaltende 87Sr/86Sr-Verhältnis, da
die 87Sr/86Sr-Isotopie des Meerwassers über die letzten 100 ka als konstant
angenommen werden kann. Die Abweichung von der bekannten Meerwasser-
Isotopie des Strontiums in der Coating-Fraktion ist daher auf eine Kontamina-
tion mit detritischem Material zurückzuführen und kann quantiﬁziert werden.
Gutjahr et al. (2007) gehen nun davon aus, dass der gleiche Anteil Neodym
detritischen Ursprungs ist und berechnen damit die Kontamination des Coa-
tings. Die Autoren zeigen, dass aufgrund der sehr unterschiedlichen Konzen-
trationen eine 0, 3 %ige Kontamination der Fe-Mn-Coatings mit detritischem
Material keinen Einﬂuss auf das Tiefenwasser-Signal des εNd hat. Umgekehrt
kann daher davon ausgegangen werden, dass eine Verunreinigung des Detritus
mit Coating-Material Auswirkungen auf das Ergebnis hat. Daher deuten die
übereinstimmenden Werte, wie sie hier vorliegen, darauf hin, dass der Detritus
chemisch nicht ausreichend vom Coating getrennt wurde und somit die authi-
gene Nd-Signatur das detritische Signal überlagert. Die weniger radiogenen
Werte, die in zwei Proben des Vollaufschlusses gemessen wurden, entsprechen
zwar der ursprünglichen Annahme und lassen sich mit der Quelle des Detritus
erklären. Allerdings zeigen die beiden Proben keinen einheitlichen Wert, wie es
aufgrund der übereinstimmenden Quelle des Detritus anzunehmen wäre, son-
dern sind lediglich etwas unradiogener als die Messwerte des entsprechenden
2 h leachings, was ebenfalls auf eine Coating-Kontamination schließen lässt.
Die Ergebnisse deuten gleichzeitig darauf hin, dass schon beim strong leaching
und in geringerem Ausmaß auch beim 24 h leaching ein Austausch mit der
detritischen Phase stattﬁndet. Dabei stellt sich die Frage, weshalb der De-
tritus von der Coating-Signatur überlagert sein kann, während vor allem das
strong leaching-Verfahren einen deutlich detritischen Anteil aufweist. Hierfür
gibt es zwei mögliche Gründe. Zum einen schlägt Blaser (2013) vor, dass sich
während des Leachens, wegen nicht ausreichender Suspensierung auf mikro-
skopischer Skala Konglomerate bilden, in denen Coating-Material eingeschlos-
sen ist. In solchen Verbindungen mineralischer Fragmente kann das Coating
auch von der beim strong leaching verwendeteten Salzsäure abgeschirmt wer-
den, so dass das detritische Signal in dieser Fraktion überwiegt. Beim Vollauf-
schluss werden mit einer Mischung aus den konzentrierten Säuren HCl, HNO3
und HF (Abb. 2.11) solche Konglomerate dann in Lösung gebracht und führen
dazu, dass das εNd des Coatings das detritische Signal überwiegt. Eine weitere
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mögliche Erklärung ist, dass die Bindung des Nd in den Mineralen des Detri-
tus schwach ist. Das führt dazu, dass der überwiegende Anteil des detritischen
Nd bereits beim strong leaching herausgelöst wird. Im verbleibenden detriti-
schen Anteil ist dann die Nd-Konzentration niedrig. Die Kontamination mit
Coating-Material scheint daher das Nd-Isotopenverhältnis zu bestimmen. Der
tatsächliche Anteil der Coating-Kontamination des Detritus kann aufgrund
der fehlenden Möglichkeit einer Quantiﬁzierung mit den vorliegenden Daten
im Rahmen dieser Arbeit allerdings nicht bestimmt werden. Um Massenbi-
lanzen rechnen zu können, sind weitere Messdaten notwendig, wie die Nd-
und Sr-Konzentration sowie die 87Sr/86Sr-Isotopie, wie Gutjahr et al. (2007)
gezeigt haben. Im Rahmen dieser Arbeit konnten diese Messungen allerdings
aufgrund fehlender Messtechnik in Heidelberg nicht durchgeführt werden.
Trotz der verschiedenen Erklärungsansätze, bleibt daher das Ergebnis des
Tests, in Hinblick auf die Eignung des 2 h leachings für die Extraktion des
Tiefenwassersignals durch die fehlende Eindeutigkeit unbefriedigend. Um die
Zuverlässigkeit der Methode zu veriﬁzieren, wurden daher noch andere Be-
weise herangezogen.
Von Roberts et al. (2010) gibt es εNd-Daten des Kerns GGC6, der ebenfalls
am Bermuda Rise liegt. Die Messungen zu diesen Daten wurden an unge-
reinigten Foraminiferen und an gereinigten Knochenresten von Fischen (ﬁsh
debris) vorgenommen. Die Messungen umfassen den Zeitbereich von 0 bis
20 kaBP. Gutjahr und Lippold (2011) haben an ODP1063 im Zeitbereich von
15 bis 30 kaBP ebenfalls εNd gemessen und dabei das gleiche leach-Verfahren
angewendet wie in dieser Arbeit. Die Ergebnisse zeigen eine sehr gute Über-
einstimmung in der überlappenden Zeitspanne (15 bis 20 ka) (Gutjahr und
Lippold, 2011).
Im hier vorgestellten Datensatz gibt es zwei Peaks mit extrem unradiogenen
εNd-Werten. Um zu testen, ob diese im Sediment bestimmten Isotopenver-
hältnisse vertrauenswürdig sind, wurde für drei Proben εNd an ungereinigten
Foraminiferen bestimmt (siehe Anhang A.3.2). Bei einer Probe war die Nd-
Konzentration für ein aussagekräftiges Ergebnis zu gering. Die beiden anderen
stimmen mit dem 2 h leaching hervorragend überein. Sowohl diese Überein-
stimmung als auch diejenige zwischen den Daten von Roberts et al. (2010)
und Gutjahr und Lippold (2011) beweisen, dass die Methode der sequentiel-
len Extraktion des εNd-Signals aus dem Gesamtsediment am Bermuda Rise
zu Ergebnissen führt, die dem Tiefenwassersignal entsprechen.
44
3Ergebnisse
In diesem Kapitel werden die Pa/Th- und εNd-Proﬁle von ODP1063 vorge-
stellt. Sie umfassen den Zeitraum von 35 bis 143 ka bzw. 30 bis 146 ka und
damit einen kompletten glazialen Zyklus. Frühere Studien haben bereits so-
wohl Pa/Th-Verhältnisse als auch εNd im Zeitbereich 0 bis 35 ka (Lippold
et al., 2009; McManus et al., 2004) bzw. 0 bis 30 ka (Gutjahr und Lippold,
2011; Roberts et al., 2010) am Bermuda Rise bestimmt. Da diese Daten für ei-
ne umfassende Betrachtung der Proﬁle wichtig sind, werden sie hier ebenfalls
gezeigt. Die Pa/Th-Daten von McManus et al. (2004) wurden an dem Se-
dimentkern OCE326-GGC5 (33◦ 42'N, 57◦ 35'W) gemessen, der keine 5 km
von ODP1063 (33◦ 41'N, 57◦ 37'W) entfernt liegt. Die εNd-Daten von Roberts
et al. (2010) wurden an dem benachbarten Kern OCE326-GGC6 (33◦ 41'N,
57◦ 35'W) bestimmt. Da diese Kerne in unmittelbarer Nähe zueinander lie-
gen, kann davon ausgegangen werden, dass ihre Daten das gleiche Signal zei-
gen, was auch die übereinstimmenden Kurven der überlappenden Zeitbereiche
zwischen 15 und 19 ka belegen (Fig. 3.1 und 3.4). Zusammen ergeben die Da-
tensätze die längsten je gemessenen, zeitlich hochaufgelösten Records für die
Proxies Pa/Th und εNd. Anschließend folgen Vergleiche mit anderen Pa/Th-
und εNd-Datensätzen (Guihou et al., 2011, 2010; Gutjahr et al., 2010; Pio-




Die bereits vorhandenen Pa/Th-Daten des ODP1063 vom Bermuda Rise wur-
den im Rahmen dieser Arbeit bis zur zeitlichen Grenze der Methode erweitert,
die von der Halbwertszeit des 231Pa limitiert ist. Der tatsächlich interpretier-
bare Bereich unterliegt darüber hinaus kernspeziﬁschen Schwankungen, die
in Abschnitt 2.1.5 beschrieben wurden. Beim vorliegenden Kern steigen die
Fehler ab 134 ka von einem typischen Bereich um 20% auf über 120% bei
143 ka, was dazu führt, dass diese Datenpunkte keine eindeutigen Ergebnis-
se liefern (siehe Abschnitt 2.1.5). Sie können lediglich qualitativ die Tendenz
des Kurvenverlaufs wiedergeben und werden daher in Abbildungen mit einer
gestrichelten Linie dargestellt.
Der verlässliche Datensatz reicht von MIS 3 bis MIS 5.5 und umfasst damit
das gesamte letzte Glazial, die Glacial Inception und das letzte Interglazial
(Eem). In Abbildung 3.1 ist das komplette Proﬁl des Bermuda Rise darge-
stellt, wobei sämtliche Daten die älter sind als 35 ka (und ein Replikat bei
29,3 ka) im Rahmen dieser Arbeit erstellt wurden. Um ein Gesamtbild des
Kerns zeigen zu können, sind die Daten aus dem Holozän und dem LGM von
McManus et al. (2004) und Lippold et al. (2009) ebenfalls abgebildet.
Das Proﬁl ist bis 128 ka zeitlich hochaufgelöst (meistens < 1 ka), im älteren
Bereich wurde die Zeitauﬂösung auf 3-6 ka reduziert. Die Verlässlichkeit der
Daten wurde, insbesondere ab 100 ka mit einer Vielzahl an Replikaten belegt
(siehe Abschnitt 2.1.4). Bei Vorliegen mehrerer Messungen, wurden in der
hier dargestellten Kurve die fehlergewichteten Mittelwerte verwendet.
Innerhalb des letzten Interglazial-Glazial-Zyklus sind im Proﬁl zwei Grund-
niveaus der AMOC zu erkennen. Während im gesamten MIS 5 die Pa/Th-
Werte (0,050 - 0,062) der starken Tiefenwasserbildung im Holozän (McManus
et al., 2004) entspricht (gelber horizontaler Balken in Fig. 3.1), erhöht sich
das Pa/Th-Verhältnis beim Übergang zu MIS 4 (0,06 - 0,07), was auf eine
Abschwächung der NADW-Bildung hindeutet, die sich bis ins LGM fortsetzt
(Lippold et al., 2009). Der Übergang von LGM zum Holozän ist durch einen
plötzlich einsetzenden (4 ka) verstärkten 231Pa-Export gekennzeichnet, der das
gesamte Holozän über anhält und sich in Pa/Th-Verhältnissen von 0,05-0,062
widerspiegelt (McManus et al., 2004).
Ob die starken Schwankungen des Pa/Th-Verhältnisses in MIS 6 auf ein Zir-
kulationssignal zurückzuführen sind oder ob die Werte von starkem Rauschen
überprägt sind, lässt sich insbesondere unter Berücksichtigung der starken Un-
sicherheit der Ergebnisse in diesem Zeitbereich nicht abschließend klären. Der
jüngste Datenpunkt von MIS 6 bei 134 ka weist allerdings auch innerhalb des
Fehlers (27%) erhöhte Pa/Th-Verhältnisse im Vergleich zum darauﬀolgenden
Eem auf. Die Deglaciation zwischen MIS 6 und MIS 5.5 ist gekennzeichnet
durch ein rapides Abfallen der Pa/Th-Werte, was zu den niedrigsten Pa/Th-
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Verhältnissen des gesamten Proﬁls gehört.
Die langfristigen Trends werden von kurzzeitigen Änderungen überlagert. Im
untersuchten Zeitbereich beﬁnden sich die Heinrich-Ereignisse 4 bis 6, die von
Bond et al. (1993) und Hemming (2004) durch Korrelation an den grönlän-
dischen Eisbohrkern GISP2 auf 38 ka (H4), 45 ka (H5) und 60± 5 ka (H6)
datiert wurden. Im Proﬁl von ODP1063 sind sowohl bei 38,9 ka als auch
bei 60,8 - 62,6 ka deutliche Peaks vorhanden (Pa/Th=0,08), die mit H4 und
H6 in Zusammenhang gebracht werden können. Bei 44 ka ist das Pa/Th-
Verhältnis in Übereinstimmung mit H5 ebenfalls auf 0,07 erhöht, ein deutlich
abgegrenzter Peak ist hier allerdings nicht vorhanden, was eventuell auf ei-
ne zu geringe Zeitauﬂösung zurückzuführen ist. Drei weitere Peaks gibt es
bei 72,7 (Pa/Th=0,073), 90,5 (Pa/Th=0,078) und 106,3 ka (Pa/Th=0,069).
Ob es sich dabei ebenfalls um Heinrich-Events handelt wird in Kapitel 4.2
diskutiert. Zwischen H6 und H5 erreicht die Zirkulation zwei kurze Maxima,
die zeitlich mit den DO-Ereignissen 12 und 14 übereinstimmen. Die Proﬁle
von McManus et al. (2004) und Lippold et al. (2009) enthalten drei wei-
tere Heinrich-Ereignisse (H1-H3) und das Younger Dryas Ereignis. Der nur
schwach ausgeprägte Rückgang des 231Pa-Exports während H3 (Lippold et al.,






































Abbildung 3.1.: Pa/Th-Datensatz vom Bermuda Rise. Die Marinen Isotopenstadien (MIS)
sind durch wechselnde Hintergrundfarben markiert. Die Interglaziale sind in
orange hervorgehoben. Der horizontale gelbe Balken gibt die Variation des
Pa/Th im Holozän an. Das Produktionsverhältnis von Pa/Th bei 0,093 ist
mit einer schwarz gestrichelten Linie dargestellt. Die Heinrich-Events sind mit




Abbildung 3.2.: Geographische Lage von SU90-11 und ODP1063 im westlichen Nordatlantik.
Angabe der Wassertiefe in Klammer.
2009) wird durch ein Replikat dieser Studie bestätigt (Abb. 3.1). Im Gegensatz
dazu erreicht die Kurve während H2 und H1 extrem hohe Pa/Th-Verhältnisse,
die das Produktionsverhältnis innerhalb des Fehlers erreichen. Die Younger
Dryas (YD) ist und mit Maximalwerten von 0,077 wieder etwas weniger stark
ausgeprägt.
3.2 Pa/Th-Proﬁle des Nordatlantiks im Vergleich
Die Anwendung der Pa/Th-Methode zur Rekonstruktion der Ozeanzirkulati-
on zurück bis ins letzte Interglazial ist bisher noch wenig verbreitet. Die ersten
zwei Proﬁle, die vom Nordost- (MD01-2446) und Nordwest-Atlantik (SU90-
11) stammen, wurden von Guihou et al. (2010) veröﬀentlicht. SU 90-11 liegt
nördlich von ODP1063 auf einem Tiefseeberg vor Neufundland (Abb. 3.2).
Mit einer Wassertiefe von 3645m liegt er knapp 1000m ﬂacher als ODP1063
(Guihou et al., 2010). Damit beﬁndet er sich ebenfalls in einer Tiefe, die
sensitiv ist für Änderungen der Tiefenwasserzirkulation im Wechsel zwischen
Interglazial und Glazial. Wie ODP1063 liegt er weit entfernt von Kontinental-
rändern und wird rezent von der Hauptader des NADW beeinﬂusst. Aufgrund
der ähnlichen Voraussetzungen beider Kerne ist SU90-11 sehr gut für verglei-
chende Analysen geeignet.
An SU90-11 wurde das Pa/Th-Verhältnis im Zeitbereich von 60 bis 125 ka
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Abbildung 3.3.: Vergleich des Pa/Th-Proﬁls von ODP1063 mit dem von SU90-11 (Daten von
Guihou et al. (2010)). Die einzelnen schwarzen Quadrate sind Replikate von
SU 90-11. Der schwarze Pfeil markiert das Produktionsverhältnis von Pa/Th
in der Wassersäule. Die Fehlerbalken wurden zur besseren Übersicht nicht
dargestellt.
(MIS 4 - 5.5) bestimmt. Die Zeitauﬂösung des Datensatzes ist insgesamt etwas
geringer als bei ODP1063, ab 107 ka wird sie mit durchschnittlich 3,5 ka sehr
grob (Abb. 3.3). Guihou et al. (2010) geben für ihren Kern einen Altersfeh-
ler von 2,7 ka an. Dieser relativ große Fehler ergibt sich aus dem indirekten
Tuning der δ18O-Daten planktischer Foraminiferen (Neogloboquadrina pachy-
derma und Globigerina buloides) des Kerns an den δ18O-Record von NGRIP.
Im Vergleich dazu beträgt der Altersfehler von ODP1063 nur etwa 0,5 ka (sie-
he auch Abschnitt 1.5).
In Abbildung 3.3 ist eine gute Übereinstimmung der beiden Kerne im älte-
ren Zeitbereich (89 - 125 ka) zu erkennen. Während ODP1063 noch das ganze
MIS 5 hindurch eine starke NADW-Formation aufzeichnet und das Pa/Th-
Signal erst an der Grenze zu MIS 4 sehr plötzlich auf eine abgeschwächte
Tiefenwasserzirkulation umschaltet, ist im Proﬁl von SU90-11 bereits in MIS
5.2 der Beginn einer sukzessiven Schwächung des NADW sichtbar.
Beide Proﬁle zeigen über die 65 ka andauernde Zeitspanne eine starke Variati-
on des Pa/Th-Signals. Das Produktionsverhältnis wird jedoch nicht erreicht.
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Abbildung 3.4.: εNd-Datensatz vom Bermuda Rise. Die Marinen Isotopenstadien sind durch
wechselnde Hintergrundfarben markiert. Die Interglaziale sind in orange her-
vorgehoben. Der horizontale gelbe Balken gibt die Variation des εNd im späten
Holozän an.
Peaks mit kurzzeitig erhöhten Pa/Th-Verhältnissen deuten allerdings darauf
hin, dass der Export von 231Pa mehrmals für wenige 1000 Jahre reduziert ist.
Es fällt auf, dass diese Peaks zwar in beiden Proﬁlen vorhanden sind, aber
nur selten zeitlich übereinstimmen. Es ist anzunehmen, dass dies auf die Un-
genauigkeiten der Altersmodelle zurückzuführen ist.
3.3 εNd-Proﬁl
In dieser Arbeit wurden an 149 Sedimentproben Nd-Isotopenverhältnisse mit
einer hohen Zeitauﬂösung von durchschnittlich 0,8 ka bestimmt. Über den Da-
tensatz verteilt wurden 9Proben reproduziert, die alle mit Abweichungen von
weniger als 1 ε eine sehr gute Übereinstimmung aufweisen. Das εNd-Proﬁl er-
streckt sich über einen kompletten glazialen Zyklus. Damit werden die bereits
existierenden εNd-Proﬁle des Bermuda Rise (Gutjahr und Lippold (2011); Ro-
berts et al. (2010)) um 116 ka erweitert (Abb. 3.4).
Der Datensatz ist durch eine starke Variation der Nd-Isotopie charakterisiert.
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Das PGM, dessen εNd-Werte von -10,4 bis -12,2 den Einﬂuss radiogener Was-
sermassen implizieren wird durch einen abrupten Abfall um 4 ε-Einheiten
innerhalb von weniger als 1 ka beendet. Im Eem steigen die Werte wieder
auf ein εNd von -12,4 an. Die Glacial Inception und das folgende Glazial bis
MIS 3 sind durch unradiogene Nd-Isotopenverhältnisse gekennzeichnet. Ab
32 ka verändert sich die εNd-Signatur sukzessive in Richtung radiogenerer Zu-
sammensetzung und erreicht schließlich mit Werten von -10,3 bis -12,5 in
MIS 2 sein Maximum (Gutjahr und Lippold, 2011; Roberts et al., 2010). Der
Übergang vom LGM ins Holozän (εNd=-12,7 bis -16,2) ist ebenso rapide wie
der vom PGM ins Eem. Allerdings gibt es zwei wesentliche Unterschiede:
(1)Während die Termination II den direkten Übergang zwischen PGM und
Eem bildet, wird der Übergang vom LGM ins Holozän von dem kurzen Käl-
teereignis YD mit einem erneuten Anstieg der εNd-Werte unterbrochen.
(2) Im beginnenden Holozän ist die εNd-Signatur zunächst extrem unradiogen
(-16,2) bevor sie Werte zwischen -12,7 und -14,9 annimmt (Abb. 3.4). Quan-
titativ existiert ein solcher overshoot im Eem nicht.
Der generelle Kurventrend wird von abrupten, kurzzeitigen und teilweise star-
ken Änderungen der Nd-Isotopenverhältnisse überprägt. Sie sind insbesondere
durch eine relativ zum entsprechenden Zeitabschnitt plötzliche Änderung in
Richtung unradiogenerer Nd-Isotopie gekennzeichnet. Die Dauer der Ereig-
nisse variiert zwischen 2 und 7 ka, die Amplituden unterscheiden sich mit 2
bis 6 ε-Einheiten erheblich. Zeitlich können diese Ereignisse durch Korrela-
tion an die δ18O-Kurve des Eisbohrkerns NGRIP den Dansgaard-Oeschger-
Ereignissen 8, 12, 14, 18, 19, 20, 21, 22 und 23 zugeordnet werden (Abb. 3.4).
Im εNd-Proﬁl fallen zwei Ereignisse mit extrem unradiogener Isotopenzusam-
mensetzung auf (Abb. 3.4). Sie sind aufgrund der besonders vielen Daten in
diesem Bereich zeitlich hochaufgelöst. Beide beﬁnden sich in MIS 5 bei 78 -
86 ka und 87 - 90 ka, was den DO-Ereignissen 21 (78 - 85 ka) und 22 (88 - 90 ka)
entspricht. Sie erreichen εNd-Werte von -18,0 bzw. -17,9 und sind damit mehr
als 4 ε-Einheiten unradiogener als das rezente NADW. Um auszuschließen,
dass methodische Fehler diese extrem unradiogenen Nd-Isotopenverhältnisse
hervorrufen, wurden aus beiden Proben Foraminiferen gepickt und an ihnen
die εNd-Signatur gemessen. Da die εNd-Werte im Sediment und in den Fo-
raminiferen eine gute Übereinstimmung zeigen, ist davon auszugehen, dass




3.4 εNd-Proﬁle des Atlantiks im Vergleich
Die Rekonstruktion von Wassermassen mithilfe der Nd-Isotopie ist in der Pa-
läozeanographie seit einigen Jahren etabliert, und wurde in zahlreichen Studi-
en angewendet (z.B. Gutjahr et al., 2008, 2007; Pahnke et al., 2008; Piotrowski
et al., 2012, 2004; Roberts et al., 2010; Robinson und van de Flierdt, 2009;
van de Flierdt et al., 2006; Xie et al., 2012). Der Fokus dieser Arbeiten liegt
jedoch auf den Zeitbereichen Holozän und LGM. Datensätze die hochaufge-
löst das letzte Glazial zwischen MIS 5 und MIS 3 rekonstruieren sind rar.
Studien, in denen Nd-Isotopenverhältnisse von MIS 6 und MIS 5.5 in zeitlich
hoher Auﬂösung bestimmt werden fehlen bisher völlig.
Der bisher umfassendste Datensatz, der den Zeitbereich 94-20 ka (MIS 5.1-2)
abdeckt, wurde von Piotrowski et al. (2005) veröﬀentlicht. Sie untersuch-
ten den Sedimentbohrkern RC11-83, der vom Cape Basin im Südostatlantik
aus einer Wassertiefe von 4718m stammt (Abb. 3.5). Aufgrund der hohen
Sedimentationsraten dieses Kerns konnten Piotrowski et al. (2005) die Nd-
Isotopie in einer hohen Zeitauﬂösung von weniger als 1 ka bestimmen. In ei-
ner zweiten Studie bestimmten Gutjahr et al. (2010) Nd-Isotopenverhältnisse
von ODP1060, wobei sie einen nur 10 ka umfassenden Zeitbereich innerhalb
von MIS 3 (45-35 ka) hochaufgelöst untersuchten. Der Kern beﬁndet sich im
westlichen Nordatlantik (Blake Ridge) in 3481m Wassertiefe (Abb. 3.5). Ein
drittes Proﬁl, bei dem es eine zeitlich Überschneidung zu dem Datensatz die-
ser Arbeit gibt, wurde von Crocket et al. (2011) veröﬀentlicht. Sie bestimmten
die Nd-Isotopie an ODP980 im Zeitbereich von 42-2 ka. Dieser Kern liegt in
der Rockall Trough im subpolaren Nordatlantik in einer Tiefe von 2168m
(Crocket et al., 2011). Für Vergleiche mit den Nd-Isotopenverhältnissen von
ODP1063 eignet sich die Lokation allerdings nicht, da hier vorwiegend re-
gionale Änderungen des Wyville-Thompson Ridge Overﬂow Water detektiert
werden (Crocket et al., 2011).
Auch ein Vergleich mit RC11-83 ist schwierig, da er aufgrund seine Positi-
on im Südatlantik deutlich vom Paziﬁk beeinﬂusst ist. Da Piotrowski et al.
(2005) mit diesem Kern jedoch das erste hochaufgelöste εNd-Proﬁl des letzten
Glazials vorstellten und vergleichbare Datensätze bis heute fehlen, werden
RC11-83 und ODP1063 im folgenden in Relation zueinander gesetzt.
Im Tiefseekern RC11-83 des Südostatlantiks, variieren die εNd-Werte zwi-
schen -6,1 und -8,9 (Abb. 3.6). Damit weist RC11-83 zwei wesentliche Un-
terschiede zu dem Proﬁl von ODP1063 auf. Zum einen sind die Daten um 5-
10 ε-Einheiten deutlich radiogener, zum anderen ist die Variabilität mit knapp
3 ε-Einheiten erheblich geringer (ODP1063: ∼ 6 ε). Ursächlich für die hohen
εNd-Werte ist der Einﬂuss von überwiegend paziﬁschen Wassermassen mit ra-
diogener Nd-Isotopenzusammensetzung. Auch die geringe Variation des Pro-
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Abbildung 3.5.: Geographische Lage von RC 11-83 im Südatlantik sowie ODP1060 und
ODP1063 im subtropischen Nordwestatlantik. Angabe der Wassertiefe in
Klammern.
ﬁls lässt sich auf das generell niedrige Verhältnis von nördlichen zu südlichen
Wassermassen zurückführen. Ganz anders stellt sich die Situation am Bermu-
da Rise dar. Aufgrund seiner Position ist er insgesamt viel stärker von nörd-
lichen Wassermassen (Northern Sourced Water, NSW) und deren über die
Zeit wechselnde Zusammensetzung beeinﬂusst. Auch südliche Wassermassen
(Southern Sourced Water, SSW) erreichen temporär den Bermuda Rise und
erhöhen dort das Nd-Isotopenverhältnis. Insgesamt bleiben die Wassermassen
hier aber aufgrund Mischung mit NSW unradiogener. Diese sehr unterschied-
lichen Einﬂüsse führen dazu, dass es am Bermuda Rise im Gegensatz zur
Lokation am Cape Basin möglich ist mit der Nd-Isotopenzusammensetzung
erhebliche Schwankungen sowohl auf langen als auch auf kurzen Zeitskalen zu
bestimmen.
Im Gegensatz zu RC11-83 erscheint ODP1060 aufgrund seiner geographi-
schen Lage gut geeignet für einen Vergleich mit ODP1063. In Abbildung 3.6
ist aber deutlich zu erkennen, dass die Proﬁle zueinander versetzt sind. Die
Nd-Isotopenverhältnisse von ODP1060 sind mit 2 bis 3 ε-Einheiten erheblich
höher als bei ODP1063. Ob dies auf eine stärkere Beeinﬂussung von SSW in
dem Zeitbereich von 45-35 ka zurückzuführen ist, wie es Gutjahr et al. (2010)
vorschlagen, lässt sich aufgrund der fehlenden Einordnung in den Kontext






Abbildung 3.6.: Vergleich der εNd-Proﬁle von RC 11-83 vom Cape Basin (Piotrowski et al.,
2005) und ODP1060 vom Blake Ridge (Gutjahr et al., 2010) mit ODP1063
vom Bermuda Rise.
das Heinrich-Ereignis 4 bei etwa 38 ka (Hemming, 2004) einschließt, was ei-
ne kurzzeitige Dominanz von SSW erklären könnte, bleiben oﬀene Fragen.
So erscheint es nicht schlüssig, dass die εNd-Signaturen mit Werten von -9,7
bis -11,3 über die gesamte Zeitspanne von 10 ka mit nur leichten Variationen
von 1,6 ε-Einheiten extrem radiogen bleiben. Ähnlich hohe Werte im subtro-
pischen Nordatlantik sind nur aus dem LGM bekannt (Gutjahr et al., 2008;
Gutjahr und Lippold, 2011).
Der Kern ODP1060 liegt am Blake Ridge (Abb. 3.5) direkt unterhalb des
nordamerikanischen Schelfs. Untersuchungen von Lacan und Jeandel (2005b)
zeigen, dass bei geringer Distanz zu Kontinenten durch Austauschprozesse
eine Kontamination des Nd-Isotopenverhältnisses des Seewassers mit konti-
nentaler Signatur nicht auszuschließen ist. Die Wassermassen des Blake Ridge
werden durch Suspensionsströme vom nordamerikanischen Kontinentalhang
und Schelf und damit von der dort vorherrschenden radiogenen εNd-Signatur
beeinﬂusst (Gutjahr et al., 2008, und Zitate darin). Gutjahr et al. (2008)
sehen darin die Ursache für eine Kontamination des Tiefenwassersignals, al-
lerdings nur oberhalb von 3200m Wassertiefe. Obwohl ODP1060 mit 3481m
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etwas tiefer liegt, scheint der Eintrag von resuspendierten Sedimentpartikeln
als Ursache für die radiogene Nd-Isotopie zwischen 45 und 35 ka jedoch sehr
wahrscheinlich. Es muss also davon ausgegangen werden, dass das εNd-Signal
von ODP1060 regional beeinﬂusst ist, weshalb derzeit eine vergleichende Ana-
lyse mit der Nd-Isotopie von ODP1063 nicht möglich ist.
Um eindeutige Aussagen treﬀen zu können, sollten allerdings Replikate des
Blake Ridge Records im Heidelberger Labor chemisch aufbereitet werden. Da-
mit ließe sich feststellen ob der Versatz zwischen ODP1060 und ODP1063
reproduziert wird oder ob Unterschiede bei der chemischen Aufbereitung Ur-




Die in Kapitel 3 vorgestellten Datensätze des Bermuda Rise werden im fol-
genden in Bezug auf zeitliche Änderungen der AMOC diskutiert. Ziel ist es
mithilfe der Kombination der beiden Proxys Pa/Th und εNd das Verständnis
der atlantischen Zirkulationsmuster im Wechsel zwischen Glazial und Inter-
glazial zu verbessern.
In Abschnitt 4.1 werden die Übergänge zwischen den Zeitabschnitten PGM
Eem und LGMHolozän verglichen. Anschließend wird in Abschnitt 4.2 die
langfristige Entwicklung der AMOC über den Zeitraum der letzten 150 ka
diskutiert. Um alle Zirkulationsmuster beschreiben zu können, die die Daten
dieser Arbeit zeigen, werden die drei von Rahmstorf (2002) beschriebenen
Modi um einen weiteren Zirkulationsmodus ergänzt (Abschnitt 4.2.1).
Der langfristige Trend beider Kurven wird immer wieder von kurzen Ereig-
nissen mit großer Amplitude unterbrochen. Diese Heinrich- und Dansgaard-
Oeschger-Ereignisse werden in Abschnitt 4.2.2 und 4.2.3 diskutiert. Abschlie-
ßend werden in Abschnitt 4.3 die Daten des Bermuda Rise in den Kontext
anderer Größen, wie dem Nährstoﬀproxy δ13C (Lisiecki et al., 2008) und dem
relativen Meeresspiegel (relative sea level, RSL) (Waelbroeck et al., 2002) ge-




4.1 Vergleich zwischen den Übergängen PGMEem und
LGMHolozän
Wie von Milankovi¢ (1941) beschrieben, stehen die Wechsel zwischen Kalt-
und Warmphasen in Zusammenhang mit der Variation der Erdbahnparame-
ter und treten daher periodisch auf. Basierend auf den εNd- und Pa/Th-
Datensätzen die bereits vom Bermuda Rise für das Holozän und LGM exis-
tieren (Gutjahr und Lippold, 2011; Lippold et al., 2009; McManus et al.,
2004; Roberts et al., 2010) konnte im Rahmen dieser Arbeit das Proﬁl bis
zum vorletzten glazialen Maximum (PGM) erweitert werden. Dadurch wurde
von einer Lokation ein Proﬁl geschaﬀen, das mehr als einen Milankovic´-Zy-
klus umfasst. So beinhaltet es sowohl das letzte als auch das vorletzte glaziale
Maximum, beide Deglacials (T-I und T-II) sowie die beiden Interglaziale Ho-
lozän und Eem. Im folgenden Abschnitt sollen diese wiederkehrenden Phasen
verglichen und ihre Übereinstimmungen und Unterschiede diskutiert werden.
Die gute Übereinstimmung beider Proxys zwischen den Zeitabschnitten PGM
Eem und LGMHolozän zeigt Abbildung 4.1. Anhand der hohen Nd-Isoto-
penverhältnisse ist zu erkennen, dass in beiden glazialen Maxima der tiefe
NW-Atlantik in gleicher Ausprägung von AABW beeinﬂusst ist (Abb. 4.1 a).
Ursache hierfür ist eine reduzierte Tiefenwasserbildung im Norden (Rahm-
storf, 2002). Die zeitlich darauf folgenden Deglacials sind beide durch eine
rapide Änderung der Wassermassen gekennzeichnet. Innerhalb von weniger
als 1 ka setzt die Bildung von Tiefenwasser in den polaren Absinkregionen
ein. In den Interglazialen Eem und Holozän bestehen die Wassermassen des
tiefen Nordatlantiks aus NADW.
Obwohl die Zeitauﬂösung ab 128 ka geringer ist, zeigt auch der Vergleich der
Pa/Th-Verhältnisse übereinstimmende Zirkulationsmuster in beiden Zeitab-
schnitten (Abb. 4.1 b). Während den glazialen Maxima ist die Zirkulation
abgeschwächt. Im Gegensatz dazu weisen die Interglaziale eine starke Tiefen-
wasserzirkulation auf.
Es gibt allerdings auch Unterschiede zwischen den beiden letzten Deglaci-
als und Interglazialen. So ist der Beginn des Holozäns durch einen Peak zu
extrem unradiogenen εNd-Werten von -16,2 bei 8,5 ka gekennzeichnet. Erst
ab 5,9 ka ändert sich diese Zusammensetzung zu den radiogeneren Nd-Isoto-
penverhältnissen (-14,9 bis -12,7) des späten Holozäns (Roberts et al., 2010).
Einen so starken overshoot gibt es zu Beginn des Eems nicht. Zwar sind die
Nd-Isotopenverhältnisse direkt nach T-II ebenfalls geringer als gegen Ende
des Eems, sie liegen mit -15,1 aber innerhalb des Bereichs der spätholozänen
Werte (Abb. 4.1 a). Eine mögliche Ursache für die radiogenere Nd-Isotopie ist
eine für das Eem angenommene verzögerte Bildung von Tiefenwasser in der
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Abbildung 4.1.: Vergleich der Zeitspannen LGMHolozän (rote Kurven und rote x-Achse un-
ten) und PGMEem (blaue Kurven und blaue x-Achse oben). SSW: Southern
Sourced Water; NSW: Northern Sourced Water; YD: Younger Dryas; B/A:
Bølling Allerød.
Labradorsee. Diese Verzögerung wird durch das Abschmelzen des grönländi-
schen Eisschildes ausgelöst, wodurch kontinuierlich Frischwasser mit geringer
Dichte in die Labradorsee eingetragen wird (Rasmussen et al., 2003). Evans
et al. (2007) nehmen daher an, dass im Eem der Einﬂuss von LSW im Nord-
atlantik schwächer ist, was eine vergleichbar unradiogene εNd-Signatur wie im
Holozän verhindert.
Es ist noch ein weiterer Unterschied in Abbildung 4.1 deutlich erkennbar.
Beide Proxys sind für Änderungen der Zirkulation während der Bølling Al-
lerød Warmphase (14,5 - 12,8 ka) und dem darauﬀolgenden Younger Dryas
Kälteereignis (12,8 - 11,7 ka) direkt vor dem Beginn des Holozäns sensitiv.
Vor dem Eem gibt es jedoch keinen Hinweis auf einen vergleichbaren kurz-
zeitigen Rückfall zu glazialen Bedingungen. Auch der rapidere Übergang ins
Eem (Abb. 4.1a) weist auf Abweichungen im Verlauf von T-II und T-I hin.
Eine mögliche Ursache hierfür ist das unterschiedliche Timing von T-I und T-
II in Bezug auf die Variationen der Sonneneinstrahlung (Carlson, 2008). Die
Laurentische Eismasse (Laurentide Ice Sheet, LIS) war während T-II bereits
59
Kapitel 4 DISKUSSION
vor der maximalen borealen Sommer-Sonneneinstrahlung stark reduziert. Ein
vergleichbar reduziertes LIS wurde während T-I erst etwa 2 ka nach der ma-
ximalen borealen Sommer-Sonneneinstrahlung erreicht. Entsprechend dieses
schnelleren LIS-Rückzugs während T-II war der Schmelzwasser-Eintrag in
den Nordatlantik mit 0,19 Sv bei T-II stärker als bei T-I mit 0,05 - 0,08 Sv,
wie Abschätzungen von Carlson (2008) ergaben. Gleichzeitig zeigen Modellda-
ten, dass ein Frischwassereintrag von mindestens 0,1 Sv die Stärke der AMOC
deutlich reduziert (Stouﬀer et al., 2006). Der starke Schmelzwasser-Eintrag
während T-II führte demnach dazu, dass die bereits geschwächte AMOC
des PGM bis kurz vor Ende der Deglaciation unterdrückt blieb und sich
dann ab 129 ka abrupt verstärkte (Carlson, 2008). Dieses Szenario wird von
den εNd-Daten des Bermuda Rise unterstützt. Sie zeigen, dass erst zu Be-
ginn des Eems nördliche Wassermassen den tiefen Nordatlantik dominieren
(Abb. 4.1 a). Auch eine Verstärkung der AMOC ist in den Pa/Th-Daten zu
erkennen, allerdings erst ab 128 ka (Abb. 4.1 b). Möglicherweise ist die Dif-
ferenz von 1 ka zu den Angaben von Carlson (2008) jedoch auf die geringe
Zeitauﬂösung der Daten in diesem Bereich zurückzuführen.
Im Gegensatz dazu führte die stärkere solare Einstrahlung bei gleichzeitig
langsamerem Abschmelzen des LIS gegen Ende des LGM zu einer Verstär-
kung der AMOC, was die Bølling Allerød-Warmphase auslöste. Der weiter
fortschreitende Rückzug des LIS führte allerdings dazu, dass plötzlich große
Mengen kontinentalen Süßwassers aus dem Lake Agassiz (Broecker et al.,
1989) entweder über den Arktischen Ozean oder direkt in den Nordatlantik
gelangten (Teller, 2013), was die AMOC erneut abschwächte und das YD Cold
Event auslöste. Es ist anzunehmen, dass es auch bei T-II einen vergleichbaren
Süßwasser-Eintrag vom nordamerikanischen Kontinent gab. Dieser hatte je-
doch keinen Einﬂuss auf die atlantische Zirkulation, da die AMOC zu diesem
Zeitpunkt ohnehin noch unterdrückt war (Carlson, 2008).
4.2 Atlantische Zirkulation der letzten 150 000 Jahre
4.2.1 Langfristige Trends der AMOC
Im Pa/Th-Verhältnis endet das PGM mit einer stark reduzierten NADW-
Bildung bei 134 ka (Abb 4.2 a) 1. Möglicherweise handelt es sich dabei um
das Heinrich-Ereignis H11. Während ältere Studien (Hemming, 2004; McMa-
nus et al., 1998) für H11 ein Alter von etwa 130 ka angeben, messen Irval
1Die älteren Pa/Th-Daten aus MIS 6 werden hier nicht diskutiert, da es momentan auf-
grund der großen Unsicherheit der Daten in diesem Zeitbereich nicht möglich ist zu
klären, ob es sich dabei um ein Zirkulationssignal handelt. Der jüngste Datenpunkt von
MIS 6 bei 134 ka kann unter Berücksichtigung des Fehlers von 27% in die Diskussion
mit einbezogen werden.
60
Atlantische Zirkulation der letzten 150 000 Jahre 4.2
et al. (2012) an einem Sedimentkern südlich von Grönland zwischen 133,4
und 130,8 ka eine hohe IRD-Konzentration von 98-99,5%. Trotz der gerin-
gen Zeitauﬂösung und des großen Fehlers erscheint es daher möglich, dass
das erhöhte Pa/Th ein stark abgeschwächtes GNAIW während eines spätgla-
zialen Heinrich-Ereignis anzeigt. Der Übergang zum Eem (MIS 5.5), dessen
Oberﬂächentemperaturen im Vergleich zu heute global etwa 2 ◦C wärmer und
der Meeresspiegel 4(±2)m höher angenommen werden (Rohling et al., 2008),
ist durch eine rapide Verstärkung der nordatlantischen Tiefenwasserzirkula-
tion gekennzeichnet, so dass der Bermuda Rise während des Interglazials von
NADW beeinﬂusst ist (Abb. 4.2).
Die Glacial Inception, die bei 116 ka das Eem beendet, ist durch ein fortschrei-
tendes Wachstum der Eismassen im Norden gekennzeichnet, verursacht durch
die Reduzierung der Sonneneinstrahlung auf der Erde (Ruddiman und McIn-
tyre, 1979). Die Ergebnisse früherer Studien über die Reaktion der AMOC
auf die Glacial Inception zeigen ein geteiltes Bild. Einige Studien schlagen
eine rapide Schwächung der AMOC an der Grenze zwischen MIS 5.5 und
MIS 5.4 vor (Adkins et al., 1997; Cortijo et al., 1999; Khodri et al., 2001).
Im Gegensatz dazu zeigen andere Studien (Guihou et al., 2010; McManus
et al., 2002; Ruddiman und McIntyre, 1979), dass der beginnende Rückgang
der Sonneneinstrahlung zunächst keinen Einﬂuss auf die AMOC hat. Statt-
dessen verursacht der Feuchtetransport von niedrigen zu hohen Breitengraden
den Beginn des Eismassenwachstums im Norden. Auch die Pa/Th-Daten des
Bermuda Rise zeigen, dass trotz des bei MIS 5.4 einsetzenden Wachstums der
Eismassen, die AMOC das ganze MIS 5 hindurch eine Aktivität ähnlich dem
Interglazial aufweist (gelber Balken in Abb. 4.2 a). Das wird von den unra-
diogenen Nd-Isotopenverhältnissen in MIS 5 bestätigt. Mit einem mittleren
Wert von -14 liegen sie im Bereich der rezenten εNd-Signatur (gelber Balken
in Abb. 4.2 b). Damit zeigen die beiden Proxys übereinstimmend, dass auch
nach Ende des Eems noch das gesamte MIS 5 hindurch eine tiefe Ventilation
des Nordatlantiks zu einer starken NADW-Bildung führte.
Zu Beginn von MIS 4 wechselt die AMOC innerhalb von nur 1,6 ka von einer
starken NADW-Bildung zu einer spätglazialen reduzierten Tiefenwasserzirku-
lation, was sich im Pa/Th-Verhältnis durch einen Anstieg der Grundniveaus
von 0,05 auf 0,06 darstellt. Bis zum LGM bleibt diese geschwächte atlantische
Zirkulation bestehen.
Der Einﬂuss von NADW am Bermuda Rise bleibt jedoch noch bis ins MIS 3
bestehen, was anhand des εNd mit Werten <-12 zu erkennen ist. Erst ab 32 ka
werden die Nd-Isotopenverhältnisse radiogener und erreichen schließlich bei
26 ka maximale Werte von -10,4 (Gutjahr und Lippold, 2011) (Abb. 4.2 b).
Während sich bei den Übergängen in die Interglaziale ein rapider Wechsel der
Wassermassen von AABW zu NADW vollzieht, reagiert der Nordatlantik auf
die zunehmende Vereisung mit einer graduellen Änderung der Wassermassen-
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Abbildung 4.3.: Die Zirkulationsmodi nach Rahmstorf (2002), erweitert um ein weiteres Bild,
das einen Übergangsmodus darstellt. (w) `warm'-Modus, (c) `cold'-Modus,
(i) `intermediate'-Modus und (o) `oﬀ'-Modus. Der schwarze Stern zeigt die
Position von ODP1063.
Erst ab 32 ka wird es von AABW verdrängt (Abb. 4.2 b).
Der Übergang ins Holozän bewirkt schließlich wieder eine rapide Verstärkung
der AMOC und damit verbunden ein niedrigeres Pa/Th-Verhältnis (Lippold
et al., 2009; McManus et al., 2004) sowie unradiogene Nd-Isotopenverhältnisse
(Gutjahr und Lippold, 2011; Roberts et al., 2010).
Dominierendes NADW existiert nicht nur während der Interglaziale Holozän
und Eem, sondern auch in der ersten Hälfte des Glazials. Rahmstorf (2002)
bezeichnet einen solchen Zirkulationsmodus als `warm'-Modus (Abb. 4.3 a).
Aus früheren Studien (Curry und Oppo, 2005; Sarnthein et al., 1994) ist für
MIS 2 eine stark reduzierte AMOC bekannt, die Rahmstorf (2002) als `cold'-
Modus bezeichnet (Abb. 4.3 b). Dieses Zirkulationsmuster bestätigen auch
die Pa/Th-Daten mit einem reduzierten 231Pa-Export (Lippold et al., 2009;
McManus et al., 2004) und die εNd-Daten mit einer radiogenen Isotopenzu-
sammensetzung (Gutjahr und Lippold, 2011; Roberts et al., 2010).
Das Bild des Zirkulationsmusters, das beide Proxys während MIS 4 und MIS 3
zeichnen, stimmt mit den zwei von Rahmstorf (2002) beschriebenen Modi
allerdings nicht überein. Anhand des Pa/Th-Proﬁls ist anzunehmen, dass
das Pa/Th-Verhältnis zwischen den zwei Grundeinstellungen für eine star-
ke und eine schwache AMOC bei Erreichen eines Schwellwerts umschaltet.
Beim Übergang zwischen MIS 5 und MIS 4 ist die Tiefenwasserzirkulation des
Nordatlantiks so stark reduziert, dass dieser angenommene Schwellwert über-
schritten wird (Abb. 4.2 a). Die Verteilung der Wassermassen reagiert auf die-
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se reduzierte AMOC zeitverzögert. Die Nd-Isotopenzusammensetzung zeigt,
dass der Nordatlantik noch bis zum Ende von MIS 3 eine erhebliche NSW-
Komponente aufweist (Abb. 4.2 b). Damit wird der Zeitbereich von 74 ka bis
26 ka mit den bisher deﬁnierten Zirkulationsmodi nicht beschrieben. Um die-
se Lücke zu schließen soll daher ein neuer Modus deﬁniert werden, der als
Übergangsmodus (Abb 4.3 c) die bisher beschriebenen Stadien der AMOC
während eines glazialen Zyklus erweitert.
Der `intermediate'-Modus entspricht einem abgeschwächten `warm'-Modus.
Dabei führt die reduzierte AMOC zu einer, im Vergleich zum `warm'-Modus
langsameren Tiefenwasserzirkulation. Der tiefe Nordatlantik wird aber zu-
nächst weiterhin von NADW ventiliert. Erst ab etwa 32 ka ﬂacht sich das
NADW graduell bis auf etwa 2000m ab. Das AABW ersetzt das sich langsam
zurückziehende NADW und wird erst im LGM die dominierende Wassermas-
se im tiefen Nordatlantik. Dieser Prozess dauert etwa 6 ka (32-26 ka) bis sich
schließlich der spätglaziale `cold'-Modus manifestiert. Die Proﬁle der Proxys
Pa/Th und εNd zeigen somit, dass das Zirkulationsmuster des `cold'-Modus
auf die relativ kurze Phase des letzten glazialen Maximums begrenzt ist.
Der Wechsel der Zirkulationsmodi im zeitlichen Verlauf der letzten 150 ka
ist in Abbildung 4.2 d mit einer Farbskala dargestellt. Dabei visualisiert der
Farbindex, der aus der Kombination der beiden Proxys Pa/Th und εNd her-
geleitet ist, die zeitliche Abfolge, die Dauer und die Periodizität der vier Zir-
kulationsmuster (Abb. 4.3). Auﬀallend hierbei ist, dass der `warm'-Modus
nicht nur die Interglaziale, sondern auch weite Teile des Glazials dominiert.
Darüber hinaus ist er mit nur zwei Unterbrechungen durch einen reduzierten
231Pa-Export besonders stabil (Abb. 4.2 d). Der `cold'-Modus kommt hinge-
gen nur während der glazialen Maxima vor und ist mit häuﬁgen Unterbre-
chungen durch Heinrich-Events deutlich instabiler. Der Zirkulationsmodus
der Heinrich-Events, der sogenannte `oﬀ'-Modus (siehe auch Abschnitt 4.2.2),
tritt im gesamten letzten Glazial als kurzzeitiges Ereignis wiederholt auf. Sei-
ne Periodizität nimmt jedoch mit fortschreitender Vereisung zu (Abb. 4.2 d).
Der neu deﬁnierte `intermediate'-Modus weist eine erhebliche Instabilität auf,
so dass sowohl Heinrich- als auch DO-Ereignisse eine kurzzeitige Änderung
zu den Zirkulationsmodi `oﬀ' bzw. `warm' auslösen (Abb. 4.2 d).
Abbildung 4.4 zeigt εNd als Funktion des Pa/Th-Verhältnisses. Auch in dieser
Ansicht können die verschiedenen Zirkulationsmodi mit ihren typischen Zirku-
lationsstärken und Wassermassenzusammensetzungen unterschieden werden.
Besonders die Notwendigkeit der Deﬁnition eines Übergangsmodus (`interme-
diate'-Modus) wird hier noch einmal deutlich erkennbar. Trotz einer reduzier-
ten AMOC, deren Stärke mit dem `cold'-Modus übereinstimmt, besteht das
Tiefenwasser während des `intermediate'-Modus aus NADW.
Zwei Datenpunkte in Abbildung 4.4 sind grau markiert. Sie gehören mit Pro-
benaltern von 127,3 bzw. 128 ka zur Termination II. Obwohl die beiden Da-
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Abbildung 4.4.: Scatterplot von Pa/Th und εNd. Die von jedem Zirkulationsmodus sind farb-
lich in Gruppen zusammengefasst. Zwei Datenpunkte der Termination II sind
grau eingezeichnet. Der Pfeil zeigt die zeitliche Entwicklung während T-II. Ne-
ben den Daten dieser Studie sind auch Pa/Th-Daten von Lippold et al. (2009)
und εNd-Daten von Gutjahr und Lippold (2011) in dieser Graphik enthalten.
tenpunkte zeitlich nur 700 Jahre auseinander liegen, unterscheiden sie sich
in ihrem Pa/Th-Verhältnis erheblich. Gleichzeitig ist die Nd-Isotopie nahe-
zu konstant. Damit verdeutlicht diese Ansicht den rasanten Übergang von
glazialen zu interglazialen Bedingungen während der Deglaciation. 2
4.2.2 Heinrich-Ereignisse des letzten Glazials
Das Pa/Th-Proﬁl beinhaltet mehrere Heinrich-Ereignisse, die eine stark redu-
zierte AMOC anzeigen und durch eine kurze Dauer von nur wenigen tausend
Jahren gekennzeichnet sind (Abb. 4.2). Die zwei jüngsten Ereignisse, H1 und
H2 bei rund 17 bzw. 24 ka erreichen das Produktionsverhältnis des Pa/Th
(Lippold et al., 2009; McManus et al., 2004), was einen Stillstand der AMOC
impliziert (McManus et al., 2004). Diesen Spezialfall der atlantischen Zirku-
lation während eines Glazials beschreibt Rahmstorf (2002) als `oﬀ'-Modus
(Abb 4.3 d).
2Daten aus dem Zeitbereich 0-15 ka sind in Abbildung 4.4 nicht enthalten. Die Proben
von T I stammen von zwei verschiedenen Kernen, weshalb es zu T-I keine kombinierten
Datensätze von Pa/Th und εNd gibt, die am gleichen Sediment gemessen wurden.
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Vier dieser Peaks sind bereits in den Daten von McManus et al. (2004) und
Lippold et al. (2009) enthalten. Sie entsprechen den Ereignissen YD und H1-
H3 (Lippold et al., 2009; McManus et al., 2004). In dem nun erweiterten Proﬁl
konnten H6 bei 60,8-62,6 ka und H4 bei 38,9 ka als deutlich abgegrenzte Peaks
identiﬁziert werden. H5 bei 43,8 ka ist weniger stark ausgeprägt.
Neben den sechs jüngsten Heinrich-Ereignissen, die in einigen Studien be-
schrieben wurden (z.B. Bond et al., 1992; Hemming, 2004; McManus et al.,
1998), sind aus dem älteren Bereich des letzten Glazials H7 bis H10 bekannt
(Heinrich, 1988). Über diese frühen Heinrich-Events gibt es allerdings nur
wenig Informationen. Sie sind schwächer ausgeprägt als H1-H6, was IRD-
Konzentrationen von Sedimenten des Nordatlantiks zeigen (McManus et al.,
1998). Mögliche Ursache hierfür ist, dass sie in einem Zeitbereich vorkommen,
in dem das Glazial noch nicht so weit fortgeschritten und daher das polare
Eisvolumen geringer ist (McManus et al., 1999).
Im Pa/Th-Proﬁl sind drei kurzzeitige Reduktionen des 231Pa-Exports zwi-
schen 110 und 70 ka zu erkennen (Abb. 4.2a). In Übereinstimmung mit der
zeitlichen Einordnung von H7 bis H10, die Rasmussen et al. (2003) vor-
schlagen, treten diese im frühen MIS 4 (=̂H7) sowie an den Grenzen zwi-
schen MIS 5.25.3 (=̂H9) und MIS 5.35.4 (=̂H10) auf. Ein erhöhtes Pa/Th-
Verhältnis, das zeitlich mit H8 am Übergang zwischen MIS 5.1 und MIS 5.2
(Rasmussen et al., 2003) übereinstimmt, konnte im Proﬁl des Bermuda Rise
allerdings nicht gemessen werden.
Der Verlauf dieser Ereignisse, die eine rapide Abschwächung des 231Pa-Exports
und eine kurze Dauer von nur wenigen tausend Jahren aufweisen, zeigt Pa-
rallelen zu jüngeren Heinrich-Events. Daher ist es möglich, dass es sich bei
den Peaks im Pa/Th-Proﬁl um drei der frühen Heinrich-Events des letzten
Glazials handelt. Um jedoch eindeutige Aussagen machen zu können ist eine
bessere Datierung von H7-H10 nötig.
4.2.3 Dansgaard-Oeschger-Ereignisse des letzten Glazials
In den δ18O-Daten des grönländischen Eisbohrkerns NGRIP treten im letztem
Glazial 25 DO-Ereignisse auf (Abb. 4.2 c). Ihr typisches Erscheinungsbild ist
ein erhöhtes 18O/16O-Verhältnis im Proﬁl des Eisbohrkerns. Allerdings unter-
scheiden sie sich in ihrer Dauer und Amplitude deutlich voneinander. Neun
DO-Ereignisse (8, 12, 14, 18, 19, 20, 21, 22 und 23), die in NGRIP stärker aus-
geprägt sind (mit Ausnahme von DO18), weisen auch im εNd-Proﬁl zwischen
116 und 30 ka eine unradiogene Isotopenzusammensetzung auf. DO-Ereignisse
mit kurzer Dauer oder kleiner Amplitude scheinen dagegen am Bermuda Rise
keine Änderung der Wassermassenverteilung hervorzurufen.
In MIS 3 gibt es zwei DO-Ereignisse (DO12 und DO14), die auch einen
erhöhten 231Pa-Export bewirken. Damit sind sie die einzigen DO-Ereignisse,
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die im Pa/Th-Proﬁl durch die Verstärkung der AMOC eine Änderung der
bestehenden Zirkulation hervorrufen (Abb. 4.2 a). In der ersten Hälfte des
Glazials (MIS 5) verhindert die generell aktive AMOC eine Darstellung der
DO-Ereignisse im Pa/Th-Record. Auch nach Abschwächung der AMOC in
MIS 4 ist das Pa/Th-Verhältnis nicht in der Lage kurze DO-Ereignisse aufzu-
lösen. Mit 3,5 und 5 ka Dauer (Abb. 4.2 c) sind DO12 und DO14 vergleichs-
weise lang. Auch im εNd-Proﬁl weisen sie einen stärkeren Einﬂuss von NSW
auf als andere DO-Ereignisse des MIS 3 (Abb. 4.2 b). Darüberhinaus beﬁn-
den sich DO12 und DO14 in einem Zeitabschnitt, der vom relativ instabilen
`intermediate'-Modus bestimmt wird. Diese Faktoren scheinen den kurzzeiti-
gen Rückfall zu einem interglazialen Zirkulationsmuster zu begünstigen.
Die zwei benachbarten DO-Ereignisse DO21 (78 - 86 ka) und DO22 (87 - 90 ka)
fallen mit ihrer extrem unradiogenen Nd-Isotopenzusammensetzung auf
(Abb. 4.2 b). Mit minimalen εNd-Werten von -18,0 (DO21) bzw. -17,9 (DO22)
sind sie um 4,5 ε-Einheiten unradiogener als die Zusammensetzung des rezen-
ten NADW (εNd = 13, 5; Goldstein et al. (2003)). Dass es sich hierbei tatsäch-
lich um ein Wassermassen-Signal handelt wurde bereits in Abschnitt 2.2.3
gezeigt.
Welche möglichen Faktoren solche extrem unradiogenen εNd-Signaturen wäh-
rend DO21 und DO22 im NADW hervorrufen können, soll im Folgenden,
ausgehend von der rezenten Situation, analysiert werden. Das rezente NADW
wird aus MOW, ISOW, DSOW und LSW gebildet, wobei das LSW mit BBW
vermischt ist (Lacan und Jeandel, 2005a). Die Zusammensetzung der einzel-
nen Wassermassen bezüglich Nd-Isotopie und Nd-Konzentration ist unter-
schiedlich. Tabelle 2.1 gibt hierzu einen Überblick. Die Nd-Isotopenzusam-
mensetzung der Baﬃn Bay wird von den sie umgebenden Kratonen Kanadas
und Grönlands bestimmt, weshalb ihre Wassermassen die weltweit unradio-
genste Nd-Isotopie aufweisen. Ihre εNd-Werte liegen zwischen -15 und -24 mit
einem Mittelwert von -20 (Stordal und Wasserburg, 1986). Es wird daher im
folgenden davon ausgegangen, dass BBW eine entscheidende Rolle für die
εNd-Anomalie von DO21 und DO22 spielt.
Um den Beitrag des BBW zum rezenten NADW zu bestimmen, haben Stor-
dal und Wasserburg (1986) ein einfaches 3-Box-Modell aufgestellt (Abb. 4.5).
Dabei sind das BBW und andere archaische Quellen Box 1, NADW ist Box 2
und alle anderen Quellen, die hauptsächlich aus SSW bestehen, Box 3. Für
den rezenten Atlantik sind für alle drei Boxen die Nd-Konzentration und die
Nd-Isotopenverhältnisse sowie die Austauschrate zwischen NADW und SSW
bekannt. Um den Gleichgewichtszustand für Box 2 (NADW) zu berechnen,
verwenden Stordal und Wasserburg (1986) die Massenbilanz-Gleichung












Abbildung 4.5.: Schematische Darstellung des 3-Box-Modells (nach Stordal und Wasserburg,
1986). Box 1 bis 3 stellen die Wasserreservoire der Baﬃn Bay, des NADW
und der anderen Quellen, die hauptsächlich aus SSW bestehen, dar. Die Aus-
tauschraten zwischen den Boxen sind mit W˙ij bezeichnet.
wobei W˙ij die Austauschrate zwischen den Wassermassen i und j, εi die Nd-
Isotopenzusammensetzung und ci die Nd-Konzentration der Box i ist. Im an-
genommenen Gleichgewichtszustand ist W˙ij = W˙ji. Unter Annahme der mitt-
leren Werte aus Tabelle 2.1 und einer Austauschrate W˙32 von 18 Sv (Stordal
und Wasserburg, 1986) ergeben sich für den rezenten Beitrag von BBW zu
NADW (W˙12) etwa 5 Sv.
Um die Nd-Isotopenzusammensetzung des NADW vom rezenten εNd-Wert bei
-13,5 auf die unradiogenen Werte der Dansgard-Oeschger-Ereignisse DO21
und DO22 (εNd = −18) zu verschieben, verdoppelt sich, unter der Annah-
me, dass alle anderen Parameter in Gleichung 4.1 konstant bleiben, die Aus-
tauschrate W˙12 auf etwa 10 Sv. Da die Nd-Konzentrationen früherer Wasser-
massen nicht quantitativ bestimmt werden können, kann eine Abweichung
zum heutigen Wert weder gezeigt noch ausgeschlossen werden. Geht man
jedoch davon aus, dass die an wenigen Stationen der heutigen Baﬃn Bay
gemessenen Maximalkonzentrationen von etwa 6 pg/g (Stordal und Wasser-
burg, 1986) während DO21 und DO22 der mittlere Nd-Konzentration des
BBW entsprechen, so erhöht sich die Austauschrate im Vergleich zum heuti-
gen Wert nur um 1-2 Sv.
Obwohl das 3-Box-Modell eine erhebliche Vereinfachung der tatsächlichen Si-
tuation darstellt, zeigt die Berechnung der Massenbilanz, dass die Ursache
für die εNd-Anomalie, unter der Voraussetzung, dass alle andern Parameter
gleich bleiben, entweder in einem erheblich erhöhten Eintrag von BBW zum
NADW, in einer moderaten Erhöhung der Nd-Konzentration des BBW oder
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in einer Kombination aus beidem zu suchen ist.
Um den Fluss von BBW in den Nordatlantik auf 10 Sv zu erhöhen, müssten
sehr schnell große Wassermengen der Baﬃn Bay freigesetzt werden. Als Ursa-
che käme hierfür das rapide Abschmelzen von Meereis in Frage. Allerdings ist
über die Eisbedeckung der Baﬃn Bay in MIS 5 wenig bekannt. Aus Sediment-
ablagerungen schließen Simon et al. (2013), dass nach dem letzten Interglazial
in der Baﬃn Bay ein rapides Wachstum von Eismassen stattfand, gefolgt von
Phasen, in denen sich das Wachstums und die Reduktion der Eismassen ab-
wechseln. Für den Arktische Ozean machen Polyak et al. (2010) konkretere
Angaben. Sie zeigen an planktischen Foraminiferen, die im saisonal oﬀenen
subpolaren Wasser leben, dass im Arktischen Ozean Gebiete, die heute mit
einer ausgedehnten Eisschicht bedeckt sind, in MIS 5.1 saisonal eisfrei waren.
Die heutige Baﬃn Bay ist mit Ausnahme der Monate August und Septem-
ber von einer ausgedehnten Meereisﬂäche bedeckt (Tang et al., 2004). Wenn
in MIS 5.1 jedoch große Gebiete des Arktischen Ozeans eisfrei waren, ist es
möglich, dass dies auch für die Baﬃn Bay zutriﬀt und dort das Abschmelzen
schon gegen Ende von MIS 5.2 begann. Es erscheint wahrscheinlich, dass die
Reduktion der Eismassen während DO-Warmphasen stattfand. Ein mögliches
Szenario wäre, dass das Abschmelzen in zwei Stufen (DO21 und DO22) statt-
fand, mit einer Unterbrechung durch ein erneutes Wachstum der Eismassen.
Die Freisetzung riesiger Wassermassen aus der Baﬃn Bay könnte ihren Anteil
am NADW deutlich erhöhen und die εNd-Signatur erheblich beeinﬂussen.
Dieses Szenario hätte allerdings erhebliche Veränderungen in der gesamten
Tiefenwasserzikulation des Nordatlantiks zur Folge. Hinweise gibt es darauf
aber weder von Proxy- noch von Modelldaten. Es erscheint daher eher unwahr-
scheinlich, dass ein kurzzeitig starker Einﬂuss von BBW die einzige Ursache
für die unradiogene Nd-Isotopie während DO21 und DO22 ist.
Die Massenbilanzrechnung 4.1 zeigt, dass auch eine Erhöhung der Nd-Konzen-
tration den εNd-Wert des NADW auf -18 absenken kann. Die rezente Nd-Kon-
zentration in der Baﬃn Bay variiert zwischen 3 und 6 pg/g (Abb. 4.6) (Stor-
dal und Wasserburg, 1986). Eine Erhöhung der Konzentration auf mittlere
Werte von 6 pg/g könnte durch eine Veränderung des kontinentalen Eintrags
von Neodym in die Baﬃn Bay verursacht werden. Auch bei diesem Szenario
kommt der Rückzug der Eismassen als Auslöser in Frage. Es ist möglich, dass
dadurch verschlossene Zuﬂüsse mit hoher Nd-Konzentration, geöﬀnet wurden.
Der Fluss von BBW in den Nordatlantik bleibt in diesem Fall konstant. Eine
alleinige Erhöhung der Nd-Konzentration auf 6 pg/g würde allerdings nicht
ausreichen um die bestimmten Nd-Isotopien von DO21 und DO22 zu ver-
ursachen. Hierfür wäre eine Nd-Konzentration von mehr als 7 pg/g nötig. Es
gibt allerdings keinen Anhaltspunkt woher so hohe Konzentrationen stammen
könnten, da auch lokal in der rezenten Baﬃn Bay keine höheren Werte als
6 pg/g gemessen werden (Stordal und Wasserburg, 1986).









Abbildung 4.6.: links: rezente Nd-Konzentrationen von drei Stationen der Baﬃn Bay im Tie-
fenproﬁl. rechts: Position der Stationen. Die Daten sind der Veröﬀentlichung
von Stordal und Wasserburg (1986) entnommen.
zung des NADW während DO21 und DO22 erklärt werden könnte, ist daher
eine Kombination aus einer Nd-Konzentration von 6 pg/g und einer um 1-2 Sv
erhöhten Austauschrate. Dieses Szenario ist mit keinen dramatischen Ände-
rungen der AMOC verbunden. Damit könnte auch erklärt werden, warum
andere Proxys (z.B. δ13C und RSL; Lisiecki et al. (2008); Waelbroeck et al.
(2002)) keine erheblichen Änderungen während dieser Ereignisse aufweisen
(Abb. 4.7).
Letztendlich reicht die derzeitige Datenlage für eine eindeutige Erklärung der
unradiogenen εNd-Werte während DO21 und DO22 nicht aus. Zum einen
müssen weitere marine Sedimente des Nordatlantiks auf ihre Nd-Isotopie in
diesem Zeitbereich bestimmt werden, um zu überprüfen, ob die unradiogene
εNd-Signatur auch an anderen Lokationen auftritt. Zum anderen ist ein besse-
res Verständnis der Prozesse in der Baﬃn Bay nötig, um belastbare Aussagen
über einen sich zeitlich ändernden Einﬂuss auf das NADWmachen zu können.
4.3 Vergleich der Ergebnisse mit anderen Proxys
In diesem Kapitel sollen die langfristigen Änderungen der AMOC, die aus den
Pa/Th- und εNd-Proﬁlen hervorgehen, in den Kontext zu Daten aus der Lite-
ratur gestellt werden. Dabei ergänzen δ13C-Daten benthischer Foraminiferen,
insbesondere aus den nördlichen Absinkregionen und der relative Meeresspie-
gel, der ein Maß für die Ausdehnung der Eismassen ist, die Ergebnisse dieser
Arbeit.
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4.3.1 Der Übergang vom spätglazialen MIS 6 ins interglaziale MIS 5.5
Die εNd-Daten zeigen, dass im PGM (MIS 6), das Tiefenwasser des subtropi-
schen Nordatlantiks aus AABW besteht (Abb. 4.7 c). Dieses Ergebnis bestäti-
gen δ13C-Daten benthischer Foraminiferen, die zeigen dass während des PGM
das Tiefenwasser des subpolaren Atlantiks antarktischen Ursprungs ist (Dup-
lessy und Shackleton, 1985). Aus den Pa/Th-Daten geht hervor, dass MIS 6
mit einer stark reduzierten atlantischen Zirkulation endet (Abb. 4.7 d). Ur-
sache für die fehlende Tiefenwasserbildung im Norden sind die ausgedehnten
Eismassen, die im PGM die nördliche Hemisphäre bedecken, was aus dem
Meeresspiegel hervorgeht, der zu dieser Zeit etwa 130m niedriger war als im
Holozän (Abb. 4.7 b) (Waelbroeck et al., 2002). Das Zirkulationsmuster und
der Grad der Vereisung des PGM entspricht den Bedingungen, die aus dem
spätglazialen LGM bekannt sind: Wassermassen des GNAIW, die eine Tiefe














































Abbildung 4.7.: Die Abbildung zeigt eine gute Übereinstimmung der verschiedenen paläozea-
nographischen Proﬁle des letzten Glazial-Interglazial-Zyklus. (a) Zusammen-
stellung von δ13C-Daten verschiedener Kerne des tiefen Atlantiks (Lisiecki
et al., 2008). (b) Globale RSL-Daten (Waelbroeck et al., 2002), die ein Maß
für die Eisbedeckung sind. (c) εNd-Daten von Gutjahr und Lippold (2011);
Roberts et al. (2010) und dieser Studie. (d) Pa/Th-Daten von Lippold et al.
(2009); McManus et al. (2004) und dieser Studie.
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von etwa 2000m erreichen, ﬂießen Richtung Süden, während sich unterhalb
von 2000m die Wassermassen des AABW in die entgegengesetzte Richtung
bewegen (Lynch-Stieglitz et al., 2007).
Mit dem Abschmelzen der Laurentischen Eismassen endet das PGM und die
Termination II setzt ein. Bis zu Beginn des Eems (MIS 5.5) steigt der Mee-
resspiegel um mehr als 100m (Abb. 4.7 b) (Rohling et al., 2008; Waelbroeck
et al., 2002). Damit verbunden ist eine rapide Änderung des Zirkulationsmus-
ters im tiefen Nordatlantik. Die Pa/Th- und εNd-Daten zeigen das Einsetzen
eines starken NADW-Exports innerhalb von etwa 0,7 ka. Auch Adkins et al.
(1997) weisen mit dem Nährstoﬀproxy Cd/Ca während T-II einen schnellen
Übergang zu einer nordatlantischen Tiefenwasserzirkulation nach.
4.3.2 Tiefenwasserzirkulation des Nordatlantiks in MIS 5 und MIS 4
Im Eem (MIS 5.5) weist der NW-Atlantik eine starke Ventilation von NADW
auf, wie die Pa/Th- und εNd-Daten dieser Studie zeigen. Das stimmt sowohl
mit den Pa/Th-Ergebnissen von Guihou et al. (2010), die an zwei Kernen des
tiefen NW- und NE-Atlantik bestimmt wurden, als auch mit den atlantikweit
bestimmten δ13C-Daten von Duplessy und Shackleton (1985) und Lisiecki
et al. (2008) überein (Abb. 4.7 a). Diese Ergebnisse zeigen, dass das Zirkulati-
onsmuster des MIS 5.5 dem des Holozäns (MIS 1) entspricht (Gherardi et al.,
2009; McManus et al., 2004). Der rapide Anstieg des RSL (Waelbroeck et al.,
2002) während der Deglaciation (Abb. 4.7 b), der auf das Abschmelzen der
glazialen Eisbedeckung zurückzuführen ist, führt in MIS 5.5, ebenso wie in
MIS 1 zu einer starken Tiefenwasserbildung in den nördlichen Absinkregionen
und in dessen Folge zu einem massiven NADW-Export.
Sowohl meine Daten als auch das δ13C-Proﬁl von Lisiecki et al. (2008) zeigen,
dass am Übergang von MIS 5.5 zu MIS 5.4 das Wachstum der Eismassen
beginnt (Waelbroeck et al., 2002) und die tiefe Ventilation des Nordatlantiks
bis MIS 4 bestehen bleibt (Abb. 4.7). Das ist im Einklang mit der kontinuier-
lichen Tiefenwasserbildung in der Norwegischen See, die im gesamten MIS 5
anhält, wie benthische δ13C-Daten zeigen (Duplessy et al., 1988; Duplessy und
Shackleton, 1985; Labeyrie et al., 1987). Damit wird die These einer starken
AMOC in MIS 5 unterstützt, die den atmosphärischen Wärme- und Feuchte-
transport von niedrigen zu hohen Breiten begünstigt und damit indirekt zum
Wachstum der Laurentischen Eismassen beiträgt (Guihou et al., 2011, 2010;
McManus et al., 2002; Ruddiman und McIntyre, 1979).
Die fortschreitende Ausdehnung der Eismassen im Norden (Waelbroeck et al.,
2002) führt am Übergang zu MIS 4 zu einer rapiden Reduktion des 231Pa-
Exports (Abb. 4.7 b und d). Pa/Th-Daten anderer Kerne bestätigen, dass
die AMOC eine rapide Abschwächung zu Beginn von MIS 4 erfährt (Guihou
et al., 2011). Allerdings folgern Guihou et al. (2011) daraus, dass MIS 4
das gleiche Zirkulationsmuster wie das LGM aufweist, in dem unterhalb von
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2000m AABW die vorherrschende Wassermasse des Nordatlantiks ist (Lynch-
Stieglitz et al., 2007). Diese Interpretation erscheint voreilig, da die εNd-Daten
dieser Studie zeigen, dass in MIS 4 das NADW im tiefen subtropischen NW-
Atlantik die dominierende Wassermasse bleibt (Abb. 4.7 c). Auch benthische
δ13C-Daten zeigen, dass bis zum Ende von MIS 4 in der Norwegischen See
Tiefenwasser gebildet wird (Duplessy et al., 1988; Labeyrie et al., 1987). Zu-
sammen zeichnen die Datensätze das Bild einer aktiven, aber reduzierten Tie-
fenwasserbildung, wie sie durch den `intermediate'-Modus beschrieben wird
(siehe Abschnitt 4.2.1). NADW wird auch in MIS 4 immer noch gebildet,
allerdings zeigen die Pa/Th-Daten, dass die Stärke der Zirkulation zu Beginn
von MIS 4 abnimmt.
4.3.3 Instabilität der AMOC in MIS 3
Die Zirkulationsstärke der AMOC schwankt in MIS 3 erheblich. Während
der Übergang von MIS 4 zu MIS 3 im Pa/Th-Proﬁl eine spätglazial abge-
schwächte Zirkulation aufweist, bewirken in der ersten Hälfte von MIS 3 die
DO-Ereignisse DO14 und DO12 eine verstärkte Tiefenwasserbildung auf in-
terglazialem Niveau (Abb. 4.7 d). Auch Oppo und Lehman (1995) stellen an
δ13C-Daten benthischer Foraminiferen fest, dass die NADW Produktion in
MIS 3 erheblichen Schwankungen unterworfen ist.
Ab H5 weist das Pa/Th-Proﬁl eine Reduktion des NADW auf, die im weiteren
Verlauf von MIS 3 anhält (Abb. 4.7 d). Wie auch Oppo und Lehman (1995)
an δ13C-Daten von Kernen des NE-Atlantiks zeigen, markiert H5 damit eine
Grenze. Das frühe MIS 3 ist durch einen variablen NADW-Export mit schnel-
len Wechseln zwischen glazialem und interglazialem Modus gekennzeichnet.
Im späten MIS 3 hat sich die abgeschwächte glaziale Zirkulation manifestiert.
Die große Ausdehnung der Eismassen verhindert die Bildung von NADW
(Waelbroeck et al., 2002) und AABW dringt allmählich in den tiefen Nordat-
lantik vor. Dort ersetzt es beim Übergang zu MIS 2 das NADW (Abb. 4.7 c).
Dieser Zustand, in dem die tiefen Wassermassen des Atlantiks aus AABW
bestehen und GNAIW nur bis in Tiefen von 2000m nachweisbar ist, hält
bis zur Deglaciation an der Grenze von MIS 2 zu MIS 1 an. Beide Proxys
zeigen damit übereinstimmend, dass sich die AMOC in MIS 3 im instabilen
`intermediate'-Modus beﬁndet und erst am Übergang zu MIS 2 das typische




Im Rahmen dieser Arbeit wurden an marinen Sedimenten des Bermuda Rise
zwei hochaufgelöste Proﬁle der Proxys Pa/Th und εNd erstellt. Zusammen mit
den bereits bestehenden Datensätzen für diese Lokation (Gutjahr und Lip-
pold, 2011; Lippold et al., 2009; McManus et al., 2004; Roberts et al., 2010)
entstanden so mit fast 150 ka für beide Proxys die bisher längsten Proﬁle des
Atlantiks. Das Pa/Th-Verhältnis ist ein Proxy für die Zirkulationsstärke, das
Nd-Isotopenverhältnis für die Herkunft einer Wassermasse. Die Kombination
beider Proxys am gleichen Sediment lieferte neue Informationen über die Zu-
stände, die die AMOC in einem glazialen Zyklus annehmen kann.
Die Zeitspanne, in der die Pa/Th-Verhältnisse bestimmt wurden, beträgt
mehr als vier Halbwertszeiten von 231Pa. Trotz der geringen 231Pa-Konzen-
tration alter Proben von etwa 0,8 pg/g, konnten mit der Pa/Th-Methode bis
etwa 130 ka verlässliche Ergebnisse erzielt werden. Es wurde getestet, wie Fak-
toren, die das Zirkulationssignal überlagern können, die Pa/Th-Ergebnisse
beeinﬂussen. Dabei wurde festgestellt, dass das nicht quantiﬁzierbare Alter
des authigenen 231Pa bei hohen Probenaltern das Ergebnis, in Abhängigkeit
der Sedimentzusammensetzung einer Probe, erheblich beeinﬂussen kann. Für
ODP1063 wurde festgestellt, dass ein hoher Anteil von 231Paauth das Zirkulati-
onssignal ab 140 ka verfälscht. Auch der Einfuss des Detritusfaktors D wurde
untersucht. Von diesem Parameter ist nur ein Mittelwert für den Atlantik
bekannt. Daher musste der tatsächliche Wert am Bermuda Rise abgeschätzt
werden. Hier konnte nun gezeigt werden, dass sich die Unsicherheit von D
kaum auf das Pa/Th-Verhältnis alter Proben auswirkt. Insgesamt zeigt diese
Arbeit, dass die Pa/Th-Methode zur Rekonstruktion der Ozeanzirkulation bis
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ins letzte Interglazial angewendet werden kann. Allerdings besteht die Not-
wendigkeit mögliche Einﬂussfaktoren, die das Zirkulationssignal verfälschen,
für jeden Sedimentkern individuell zu prüfen. Es hat sich außerdem gezeigt,
dass eine hohe Anzahl an Replikaten ab 100 ka zur Validierung der Einzeler-
gebnisse und zur Minimierung der Fehler notwendig ist.
Zur Bestimmung der Nd-Isotopie konnte das Leaching-Verfahren in dieser Ar-
beit erfolgreich angewendet werden. Da dieses Verfahren deutlich eﬃzienter ist
als die etablierten Methoden, war es möglich eine hohe Probenanzahl mit ak-
zeptablen Zeitaufwand aufzubereiten. Allerdings ist das Leaching-Verfahren,
wie es hier angewendet wurde, nicht für alle marinen Sedimente geeignet. Die-
ses Deﬁzit soll durch die Entwicklung einer eﬃzienten Standardmethode, im
Rahmen der Doktorarbeit von Patrick Blaser, behoben werden.
Da die Pa/Th- und εNd-Proﬁle mehr als einen glazialen Zyklus umfassen,
war ein direkter Vergleich der zwei glazialen Maxima PGM und LGM, der
Deglacials T-II und T-I sowie der Interglaziale Eem und Holozän möglich.
Beide Zeitabschnitte sind durch einen rapiden Wechsel von einem spät-glazial
AABW-dominierten Zirkulationsmuster zu einer starken interglazialen Tie-
fenwasserventilation gekennzeichnet. Gleichzeitig zeigen die Proﬁle, dass ein
der YD vergleichbares Event während T-II nicht existiert, was auf das un-
terschiedlichen Timing der borealen Sommersonneneinstrahlung während der
beiden Deglacials zurückzuführen ist (Carlson, 2008).
Im Pa/Th-Proﬁl weisen die Heinrich-Ereignisse H4 und H6 eine reduzierte
Tiefenwasserzirkulation auf. H5 ist ebenfalls im Proﬁl zu erkennen, allerdings
weniger deutlich ausgeprägt. In der ersten Hälfte des letzten Glazials wur-
den drei weitere Peaks, die eine reduzierte AMOC anzeigen, bestimmt. Sie
stimmen mit der von Rasmussen et al. (2003) vorgeschlagenen zeitlichen Ein-
ordnung von H7, H9 und H10 überein.
Im εNd-Proﬁl sind mehrere DO-Ereignisse durch eine unradiogene Isotopenzu-
sammensetzung bestimmt worden. Mit εNd-Werten von -18 bzw.-17,9 weisen
DO21 und DO22 Werte auf, die rezent nur in der Labrador See und der
Baﬃn Bay gemessen werden (Stordal und Wasserburg, 1986). Gleichzeitig
sind aus der Literatur keine erheblichen Änderungen der atlantischen Zirku-
lation aus den beiden Zeitbereichen bekannt. Mithilfe des 3-Box-Modells von
Stordal und Wasserburg (1986) konnte gezeigt werden, dass moderate Erhö-
hungen der Nd-Konzentration und eine um 1-2 Sv erhöhte Austauschrate von
Wassermassen zwischen der Baﬃn Bay und dem Nordatlantik solche Werte
hervorrufen können.
Des weiteren konnte in der Arbeit bestätigt werden, dass trotz des begin-
nenden Wachstums der Eismassen in den polaren Regionen, der interglaziale
Zirkulationsmodus noch bis zu Beginn von MIS 4 anhält (Guihou et al., 2010;
McManus et al., 2002; Ruddiman und McIntyre, 1979). Durch die Kombinati-
on der beiden Proxys konnte gezeigt werden, dass obwohl die Zirkulationsstär-
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Abbildung 5.1.: Erste εNd-Ergebnisse im Zeitbereich 150 - 254 ka (blaue Punkte) zusammen
mit δ13C-Daten von Lisiecki et al. (2008) (grüne Kurve).
ke der AMOC bereits ab MIS 4 reduziert ist, weiterhin NADW gebildet wird.
Erst zwischen 32 ka und 26 ka wird das NADW sukzessive von AABW er-
setzt. Damit wird die Zeitspanne zwischen 74 ka (Beginn von MIS 4) und 26 ka
mit den bisher bekannten Zirkulationsmodi (Rahmstorf, 2002) nicht beschrie-
ben. Daher wurde für diese Phase ein neuer Modus deﬁniert (`intermediate'-
Modus), der den graduellen Übergang vom interglazialen zum spät-glazialen
Zirkulationsmuster beschreibt.
Die Arbeit hat gezeigt, dass aus Proﬁlen, die einen kompletten glazialen
Zyklus beinhalten, viele Informationen gewonnen werden können, die einen
wichtigen Beitrag zum Verständnis der AMOC leisten. Obwohl der Bermuda
Rise ozeanographisch in einer Region liegt, die sensitiv auf Änderungen der
atlantischen Zirkulation reagiert, ist es notwendig vergleichbare Datensätze
von weiteren Lokationen zu erstellen, um ein umfassenderes Bild der AMOC
zu erhalten. Besonders interessant wäre ein N-S-Transekt in ähnlicher Tiefe
um die zeitliche Variation der Ausdehnung von NADW und AABW aufzu-
zeichnen. Auch Datensätze aus verschiedenen Wassertiefen über den Atlantik
verteilt sind interessant, weil sie die quantitative Bestimmung der Zirkula-
tionsstärke mit der Pa/Th-Methode ermöglichen (Lippold et al., 2012). Des
weiteren kann aus kombinierten Datensätzen mithilfe eines Multi-Box-Modells
ein dreidimensionales Bild der atlantischen Zirkulation rekonstruiert werden.
Um in absehbarer Zeit eine entsprechende Anzahl an εNd-Proﬁlen erstellen
zu können, muss zunächst allerdings die Methode des sequentiellen Leachings
weiterentwickelt werden.
Da die εNd-Methode keinen zeitliche Beschränkungen unterliegt, besteht die
Möglichkeit den Datensatz des Bermuda Rise zu erweitern. Einzelne Testpro-
ben aus dem Zeitbereich von 155 - 254 ka wurden bereits auf ihre Nd-Isotopie
bestimmt (Abb. 5.1). Von besonderem Interesse bei der Erweiterung des Pro-
ﬁls ist die Zeitspanne zwischen 424 und 364 ka, die MIS 11 entspricht. Bezüg-
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lich der Orbitalparameter ist das Interglazial MIS 11.3 dem heutigen Holozän
sehr ähnlich (Loutre und Berger, 2003). Vor dem Hintergrund der anthro-
pogen verursachten Veränderung des Klimas ist MIS 11 daher als Analogon
ohne menschlichen Einﬂuss interessant.
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Chemische Aufbereitungen für die Pa/Th-Methode
A.2 Chemische Aufbereitungen für die Pa/Th-Methode
A.2.1 Probenaufbereitung
Die Aufbereitung der Sedimentproben für die Bestimmung des Pa/Th-Ver-
hältnisses wurde mit kleine Änderungen nach der Methode von (Lippold,
2008) durchgeführt.
Das Sediment wird zunächst gefriergetrocknet und gemörsert. Anschließend
werden jeweils 0,20 - 0,25 g des homogenisierten Sediments in Mikrowellenauf-
schlussbechern eingewogen. Es folgt die Zugabe von etwa 3ml konzentrierter
HNO3. Die Säure reagiert mit dem CaCO3 der Proben. Die Einwaage der
Spikes erfolgt mit mindestens 24 h Zeitabstand, um sicherzustellen, dass die
Reaktion abgeschlossen ist und kein CO2 mehr entweicht, was die Einwaage
verfälschen würde. Anschließend werden nacheinander die Spikes eingewogen.
Diese Spikes bestehen aus natürlich nicht oder nur extrem selten vorkommen-
den Isotopen der zu messenden Elemente. Für Protactinium wird 233Pa als
Spike verwendet. Mit einer HWZ von 27Tagen ist es sehr kurzlebig und muss
daher vor jeder chemischen Aufbereitung neu hergestellt werden (siehe Ab-
schnitt A.2.2). Als Thorium-Spike wird 229Th und für Uran ein Doppelspike
mit den Nukliden 233U und 236U verwendet. Anschließend werden 3ml HCl
und 2,5ml HF (jeweils konzentriert) zugegeben und die Proben für etwa eine
Stunde in der Mikrowelle aufgeschlossen. Um die Proben in eine trockenen
Zustand zu überführen werden sie, ebenfalls in der Mikrowelle, abgeraucht.
Anschließend werden die Proben mit HCl in Lösung gebracht. Durch den Ein-
satz von HF enthalten die Probenlösungen Fluoride. Diese bewirken, dass Pa
nicht auf der Säule haften bleibt, so dass keine Abtrennung erfolgen kann.
Daher ist es wichtig, dass sie vor jeder Säule sorgfältig entfernt werden. Das
wird erreicht, indem die Proben mehrere Stunden auf der Heizplatte gekocht
werden. Auch die Zugaben von H3BO3 dient dem Zweck, F−-Ionen zu entfer-
nen. Zur Oxidation von organischem Material werden ein paar Tropfen H2O2
während des Kochens dazugegeben. Bei dem Kochvorgang werden die Proben
in HNO3 überführt und zum Schluss mit 5ml 8MHNO3 aufgenommen.
In diesem Zustand kommen die Proben auf die erste Säule. Die Säulen wer-
den zuvor mit 4-5ml Dowex AG1x8 (Anionentauscherharz) gefüllt, mit etwa
15ml VE-Wasser gespült und mit 15ml 8MHNO3 konditioniert. Nachdem
die Probe auf die Säule gegeben wurde, werden mit 10ml 8MHNO3 häuﬁg
vorkommende störende Ionen (z.B. Ca, Fe, Mg, Al) entfernt. Anschließend
wird Th mit 20ml 9MHCl, Pa mit 15ml 9M HCl + 0, 13M HF in einem Mi-
schungsverhältnis 4:1 und U mit 20ml warmer 1MHCl und darauf folgend
10ml VE-Wasser eluiert.
Nach Zugabe von wenigen Tropfen H2O2 werden die Th- und U-Proben unter
der Infrarot-Lampe eingedampft und zum Schluss in 5ml 1MHNO3 aufge-
nommen. Damit sind die Th- und U-Proben fertig für die Messung.
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Die Pa-Proben müssen über eine zweite Säule laufen, um eine ausreichende
Abtrennung von Th zu erreichen. Da 232Th nur eine Masse von 231Pa entfernt
ist, aber in den Proben 105 bis 106 Mal höher konzentriert ist, ist es wichtig,
die Pa-Fraktion sorgfältig von Th zu trennen. Hierfür werden die Pa-Proben
zunächst wieder mehrere Stunden in Säure gekocht und es wird H3BO3 und
H2O2 zugegeben. Danach werden die Proben in 3ml 9MHCl aufgenommen.
Die zweite Säule wird mit 2-3ml Dowex AG1x8 gefüllt, mit 15ml VE-Wasser
gespült und mit 15ml 8MHCl konditioniert. Nachdem die Probe auf die Säule
gegeben wurde, wird zunächst mit 12ml 9MHCL Th eluiert und verworfen.
Anschließend wird Pa mit 15ml 9M HCl + 0, 13M HF (4:1) eluiert.
Die Proben werden wieder eingedampft und in HNO3-Form überführt. Es
werden nochmal wenige Tropfen H2O2 zugegeben um Reste von Dowex zu
entfernen. Zum Schluss werden die Proben in 1ml 1MHNO3 + 0, 05M HF
aufgenommen und bis zur Messung bei etwa 40◦C aufbewahrt. Da sich Pa
bevorzugt an Oberﬂächen festsetzt und daher mit der Zeit die Konzentration
in der Lösung abnimmt (Lippold, 2008), sollten die Proben innerhalb weniger
Tage gemessen werden.
A.2.2 Herstellung des 233Pa - Spikes
Protactinium hat neben 231Pa kein zweites langlebiges Isotop. Daher wird
233Pa als Spike verwendet, das eine HWZ von 26,95 d (Pfennig et al., 1998)
hat. Aufgrund dieser kurzen HWZ muss der Spike für jede Aufbereitung neu
hergestellt und kalibriert werden. Das Melken (Herstellung des 233Pa-Spikes)
wurde nach der von Lippold (2008) beschriebenen Methode durchgeführt.
233Pa entsteht durch α-Zerfall aus 237Np, das eine HWZ von 2, 1 · 106 Jah-
re hat (Pfennig et al., 1998). Um 233Pa zu gewinnen, wird eine 237Np-Lösung
verwendet, von der das darin zerfallene 233Pa abgetrennt wird. 237Np wird bei
diesem Vorgang quasi nicht verbraucht und produziert neues 233Pa. Nach ein
paar Monaten kann eine erneute Abtrennung erfolgen. Dieser Vorgang wird
als melken bezeichnet, wobei 237Np die Kuh und 233Pa die Milch ist.
Die Abtrennung erfolgt mit Säulen, die mit Silica-Gel gefüllt sind. In die ers-
te Säule kommen 3ml Silika-Gel. Anschließend wird das 237Np, das in 4ml
8MHNO3 gelöst ist, auf die Säule gegeben. Da Pa eine starke Aﬃnität zu
Silikaten hat, bleibt es an dem Gel haften, während das Neptunium die Säule
passiert. Das Np wird wieder aufgefangen und bis zur nächsten Melkung auf-
bewahrt. Mit einer 1:1-Mischung von 2M HNO3 und 0,13MHF wird danach
das 233Pa aus der Säule gespült. Die Säule wird so lange gespült, bis keine
nachweisbaren 233Pa-Reste mehr am Silica-Gel haften, was mit einem Geiger-
Zählrohr geprüft wird. Danach wird die Milch stundenlang auf der Heizplatte
gekocht, um die Fluoride zu entfernen. Dieser Vorgang wird noch zwei Mal
wiederholt, wobei die Menge an Silika-Gel in jeder Säule reduziert wird. Zum
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Schluss ist das Teilchenverhältnis zwischen 237Np und 233Pa im fertigen Spike
in der Regel < 1 und unterschreitet damit die Mindestanforderung von < 100
(Lippold, 2008) deutlich.
Da 233Pa in 233U zerfällt, das den U-Spike kontaminieren würde, wird im
Anschluss wird noch eine Säule zur U-Abtrennung durchgeführt. Gleichzei-
tig werden Verunreinigungen mit anderen Ionen entfernt. Diese Säule erfolgt
nach dem Prinzip der zweiten Säule bei der Probenaufbereitung.
Da der 233Pa-Spike für jede Messkampagne neu hergestellt wird, muss sei-








erfolgt. Dabei ist V 231
233
das gemessene Teilchenverhältnis, C231 die Konzentra-
tion des Standards in pg/g und M231 bzw. M233 die Einwaagen der Standard-
Lösung bzw. der Spike-Lösung in g.
Um die Gleichung lösen zu können, wird ein Standard mit bekannter 231Pa-
Konzentration benötigt. Hierfür wird eine Pechblende-Lösung verwendet, de-
ren 231Pa-Nominalwert 2639 fg/g beträgt. Da der tatsächliche Wert von die-
sem Nominalwert abweicht (ausführliche Erläuterungen dazu siehe Lippold
(2008)), muss dieser kalibriert werden. Hierfür werden in jeder Kampagne Pro-
ben des Standard-Sediments UREM-11, einem Uranerz mit bekanntem 233Pa-
Gehalt, aufbereitet. Werden in Gleichung A.1 die Messwerte des UREM-11
eingesetzt, kann so der Standard kalibriert werden.
A.3 Chemische Aufbereitungen für die εNd-Methode
A.3.1 Sequentielles Leaching, Vollaufschluss und Säulenchemie
Das sequentielle Leaching der Nd-Proben erfolgte nach dem Prinzip von Gut-
jahr et al. (2007).
Für das sequentielle Leaching werden 0,2 - 0,3 g der Sedimentproben in Tu-
bes eingewogen. Danach wird 5ml Na-Acetat Puﬀerlösung zum Auﬂösen des
Calciumcarbonats zugegeben. Die Tubes werden kräftig geschüttelt und an-
schließend vorsichtig geöﬀnet um das CO2 entweichen zu lassen. Es werden
noch einmal 3ml Na-Acetat in die Proben-Tubes gegeben, wieder geschüttelt
und geöﬀnet um das Gas entweichen zu lassen. Jetzt kommen die Proben für
2-3 h auf den Rüttler oder Rotator. Danach werden sie noch einmal geöﬀnet
um CO2 entweichen zu lassen. Schließlich werden die Proben 4min lang mit
2400U/min zentrifugiert. Der Überstand wird abdekantiert und verworfen.
Nun werden die adsorbierten Metalle entfernt, indem 5ml 1M MgCl2-Lösung
zugegeben wird. Die Tubes werden nun kräftig geschüttelt und kommen 1 h
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auf den Rüttler oder Rotator. Danach werden sie 5min lang bei 2000U/min
zentrifugiert. Der Überstand wird verworfen. Nun wird dem verbliebenen Se-
diment 12ml MilliQ-Wasser zugegeben, die Tubes werden kräftig geschüt-
telt und dann wieder zentrifugiert (5min bei 2000U/min). Das waschen mit
MilliQ-Wasser wird noch einmal wiederholt.
Jetzt erfolgt das Leachen der Fe-Mn-Hydroxid-Coatings. Hierfür wird eine
Hydroxylamine hydrochlorideEssigsäureNa-EDTANaOH Mischung herge-
stellt (wie in Gutjahr et al. (2007) beschrieben). Jeder Probe werden 8,5ml
dieser Mischung zugegeben. Die Proben werden kräftig aufgeschüttelt, und
für 2 h auf den Rüttler oder Rotator gestellt. Danach werden sie noch einmal
kräftig von Hand geschüttelt und schließlich 10min bei 4000U/min zentrifu-
giert. Mit einer Pipette werden 6ml des Überstands in PP-Becher überführt.
Hierbei ist es wichtig, dass kein Sediment mitpipettiert wird um zu verhin-
dern, dass Sedimentreste weiter geleacht werden. Die Proben sind nun fertig
für die erste Säule.
Für Kontrollmessungen (siehe Abschnitt 2.2.3) werden zusätzlich 24 h-Lea-
ching- und strong leaching und Vollaufschluss-Proben aufbereitet.
Für die 24 h-Leaching-Proben wird das Leachen der Fe-Mn-Coatings wieder-
holt, die Proben diesmal aber für 24 h auf den Rüttler oder Rotator gestellt.
Nach dem abpipettieren wird das restliche Sediment mit dem strong leaching
weiterbearbeitet.
Das strong leaching erfolgt, indem den Proben 10ml 8MHCl zugegeben wird.
Die Proben bleiben etwa 48 h lang mit geöﬀneten Deckeln im Abzug ste-
hen und werden zwischendurch immer wieder geschüttelt. Danach werden sie
5min lang bei 2000U/min zentrifugiert und der Überstand abpipettiert. Die
Sedimentreste werden mit dem Vollaufschluss weiterbearbeitet.
Für den Vollaufschluss des Detritus müssen die Proben zunächst gründlich
gereinigt werden. Hierfür werden sie mehrmals mit je 12ml MilliQ-Wasser
gefüllt, aufgeschüttelt, zentrifugiert, der Überstand abdekantiert und verwor-
fen um die Proben von Coating-Resten zu befreien. Der Vollaufschluss erfolgt
dann in der Mikrowelle nach dem gleichen Verfahren wie bei der Pa/Th-
Methode.
Alle Proben (2 h-leach-, 24-leach-, strong leaching- und Vollaufschlussproben)
werden unter der Infrarot-Lampe bis zur vollständigen Trockne eingedampft.
Sie werden in 1ml 9MHCl gelöst und wieder bis zur Trockne eingedampft.
Zum Schluss werden die Proben in 2ml 1MHCl aufgenommen.
Es folgt die erste Säule zur Abtrennung der REE. Hierfür werden 12ml PP
BioRad Säulen verwendet. Diese Säulen werden mit 2,5ml des Kationentau-
schers Dowex 50WX8 (200-400mesh) gefüllt. Die Säulen werden mit einem
Säulenvolumen Milli-Q-Wasser und mit zwei Säulenvolumen 6MHCl gerei-
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nigt. Anschließend werden sie noch einmal mit 2ml MilliQ-Wasser gereinigt.
Jetzt folgt das konditionieren der Säulen mit 2 Mal 1,5ml 1MHCl. Die Proben
werden nun auf die Säulen gegeben und in mehreren Schritten mit insgesamt
14,5ml 2,5MHCl unerwünschte Ionen ausgespült. Zum Schluss werden die
REE mit insgesamt 8ml 6MHCl eluiert.
Die Proben werden wieder unter Infrarotlampen bis zur völligen Trockne ein-
gedampft und danach in 1,2ml 0,05MHNO3 aufgenommen.
Die zweite Säule zur Abtrennung des Nd von den anderen REE erfolgt nach
dem Prinzip von Pin et al. (1994) und wurde auf die Voraussetzungen unse-
res Labors modiﬁziert. Als Säulen werden oben abgeschnittene 5ml-Pipetten
verwendet. In die Pipetten werden Fritten aus PE (Durchmesser: 3,2mm, Di-
cke: 3mm, Porenweite: 40− 100µm) gestopft. Dann werden 3 cm LN-Resin (
100− 150µm mesh) trocken eingefüllt. Das LN-Resin wird mit 0,05MHNO3
angefeuchtet. Im Ultraschallbad werden die Luftblasen im LN-Resin entfernt.
Nun werden die Säulen mit 4ml 0,05MHNO3 und anschließend mit 1ml
1MHNO3 gereinigt. Die Konditionierung der Säulen erfolgt in drei Schritten
mit 12ml 0,05MHNO3. Nun wird die Probe auf die Säule gegeben und die
REE werden mit vier Mal 250µl 0,2MHCl und danach noch einmal mit 8,6ml
0,2MHCl ausgespült. Die Nd-Fraktion wird nun mit 5ml 0,2MHCl eluiert.
Zum Schluss werden die Nd-Proben unter der IR-Lampen bis zur völligen
Trockne eingedampft und für die Messung in 1,5ml 0,05MHNO3 aufgenom-
men.
Bevor die Proben gemessen werden erfolgt eine Testmessung (z.B. an der Ele-
ment2), bei der die Konzentration der Proben bestimmt wird. Danach wird
jede Probe mit 0,05MHNO3 auf 50 ppb verdünnt. Als Referenz dient die auf
50 ppb verdünnte Standardlösung JNdi.
A.3.2 Aufbereitung der Foraminiferen
Die Aufbereitung der Foraminiferen erfolgte nach dem Prinzip von Roberts
et al. (2012).
Die gefriergetrockneten und ungemörserten Sedimentproben werden zuerst
geschlämmt. Dafür werden die Proben in ein Sieb (> 63µm Maschenweite)
geschüttet und mit VE-Wasser gespült. Der Ton ist deutlich kleiner als 63µm
und wird daher beim schlämmen herausgespült. Die fertig geschlämmten Pro-
ben werden mithilfe von VE-Wasser in einer Spritzﬂasche in einen PP-Becher
überführt. Danach wird gewartet bis sich die Foraminiferen abgesetzt haben,
damit vorsichtig mit einer Pipette das überstehende Wasser abpippetieren
werden kann. Anschließend werden die Proben über Nacht im Trockenschrank
getrocknet. Nun erfolgt das Picken der getrockneten Foraminiferen. Hierfür
werden unter dem Binokular sowohl benthische als auch planktische Forami-
niferen mit einem feuchten Pinsel herausgepickt. Da sich in den Kammern
der Foraminiferen Sediment beﬁnden kann, werden die gepickten Foramini-
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feren zwischen zwei Deckgläsern zerbrochen. Die zerbrochenen Foraminiferen
werden mit einem feuchten Pinsel in mit 700µl Milli-Q Wasser gefüllte Zen-
trifugenröhrchen (1,5ml Röhrchen) überführt. Nun werden sie noch von den
verbliebenen Tonresten befreit. Hierfür werden die gecrushten Foraminife-
ren kräftig aufgeschüttelt, 3min ins Ultraschallbad gestellt und danach noch
einmal kräftig aufgeschüttelt. Anschließend werden sie 5 s zentrifugiert. Der
trübe Überstand wird vorsichtig abpipettiert. Die Zentrifugenröhrchen werde
nun wieder mit 700µl Milli-Q Wasser gefüllt und Prozedur insgesamt vier
Mal wiederholt. Zum Schluss werden die Foraminiferen in der Leach-Lösung
aufgelöst und anschließend eingedampft. Die Säulenchemie entspricht der des
sequentiellen Leachens.
A.4 Messmethoden
Die Pa-, Th- und U-Proben wurden an zwei verschiedenen Massenspektro-
metern gemessen. Zum einen an der Thermo Scientiﬁc Neptune MC-ICP-
MS (Multicollector  Inductively Coupled Plasma Mass Spectrometry) des
Steinmann-Instituts der Universität Bonn, zum anderen an der Element2
HR-ICP-MS (High Resolution  Inductively Coupled Plasma Mass Spectro-
metry) des Instituts für Geowissenschaften der Universität Heidelberg. Die
Nd-Proben wurden an der Thermo Scientiﬁc Neptune MC-ICP-MS des Na-
tional Oceanography Centre Southampton gemessen.
Generell beruht das Prinzip der verwendeten Massenspektrometer auf der
Ionisierung der Probe im Argon-Plasma bei Temperaturen von ca. 8000K.
Anschließend werden die positiv geladenen Ionen in das Hochvakuum des
ICP-MS überführt und schließlich im SEM bzw. Farady Cup gemessen.
Die ﬂüssig eingeführte Probe wird im Nebulizer in ein Aerosol verwandelt.
Für die Pa- sowie für die Nd-Messung wird ein Aridus verwendet, in dem
mit einem gegenläuﬁgen Argonstrom und einer Membran die Signalintensität
um ungefähr das 8-fache erhöht, sowie die Bildung von Oxiden und Hydriden
reduziert wird. Für die Messung von U und Th ist eine Erhöhung der Si-
gnalstärke nicht erforderlich, weshalb eine Glassprühkammer verwendet wird.
Dabei wird die Probe von einer peristaltischen Pumpe angesaugt und in den
Zerstäuber eingebracht. In der Torch wird durch einen, an eine Induktionsspu-
le angelegten Hochfrequenzstrom, das Argon-Plasma mit einem Teslafunken
gezündet. Im Plasma werden die Proben positiv ionisiert und anschließend im
Interface, das aus zwei Cones besteht, ins Hochvakuum überführt. Dort wird
der Ionenstrahl von den Quadrupol-Linsen fokusiert. Anschließend werden
Ionen mit unterschiedlicher Energie im elektro-static analysor (ESA) fokus-
siert, was die abundance sensitivity erhöht. Die Ionen werden nun nach ihren
Massen separiert und durch ein elektrisches Feld zum Detektor beschleunigt.
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Die in Bonn verwendete Thermo Scientiﬁc Neptune MC-ICP-MS (im fol-
genden als `Neptune' bezeichnet) ist mit acht beweglichen Farady Cups und
einem SEM ausgestattet. Die Neptune in Southampton hat neun Faraday
Cups. Das Element2 HR-ICP-MS (im folgenden als `Element2' bezeichnet)
ist als Einzelkollektor Massenspektrometer mit einem SEM ausgestattet.
A.4.1 Messung der Pa-, Th- und U-Proben an der Neptune
Pro Messkampagne werden 45 bis 55 Proben, 5-6 Proben des Standardsedi-
ments UREM-11, 4-5 Prozessblanks und 6-8 Pechblende-Standards (nur bei
Pa-Messung) gemessen. Zusätzlich werden in die Messsequenz in regelmäßigen
Abständen externe U- und Th-Standards eingebaut. Die externen Standards
sind zur Korrektur der instrumentellen Massenfraktionierung (Mass Bias) und
dem Empﬁndlichkeitsverhältnis von SEM zu Faraday-Cups (Yield) notwen-
dig.
Für die Messung der Proben wird die in Tabelle A.1 dargestellte Cup-Konﬁ-
guration verwendet.
Tabelle A.1.: Verwendete Cup-Konﬁguration für die Pa-, Th- und U-Messung
Linie L4 L3 L2 L1 SEM H1 H2 H3 H4
Pa 1 229 230 231 233 234 236 238
2 231 232 233 235 236 238
3 234 235 236 238
Th 1 229 230 232 233 235 237
2 228 229 231 232 234 236
U 1 232 233 235 236 237
2 233 234 236 237
Eine detaillierte Beschreibung der Messmethode kann in der Arbeit von Jörg
Lippold (Lippold, 2008) nachgelesen werden.
A.4.2 Messung der Pa-, Th- und U-Proben an der Element2
Als Einzelkollektor-Massenspektrometer verfügt die Element2 über einen
SEM, auf den der Ionenstrahl der zu messenden Massen fokusiert wird. Die
Massen und die gewählten Massenfenster sind in Tabelle A.2 dargestellt. Mit
einer Multi-Element-Tunelösung wird die Countrate stabilisiert und maxi-
miert sowie die Oxid- und Hydridbildungsrate minimiert. In der Regel wird
eine Oxidbildungsrate von 2-3% erreicht. Zur Quantiﬁzierung von Verunrei-
nigungen aus der chemischen Aufbereitung werden 5 bis 7 Prozessblanks in
die Messsequenz eingebaut. Bei der Messung von Pa wird außerdem vor jeder
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Tabelle A.2.: An der Element2 gemessene Massen und Aus-
wahl der Massenfenster











Probe ein Maschinenblank gemessen um Memory-Eﬀekte und Verunreinigun-
gen zu überwachen. Der Mass Bias muss nur für U und Th bestimmt werden,
da bei Pa die U-Abtrennung von Standards und Proben gleichzeitig erfolgt
(Lippold, 2008). Für U und Th wird der Mass Bias aus einem U-Standard
nach der in Lippold (2008) beschriebenen Methode bestimmt.
Bei der Pa-Messung werden das Tailing der Masse 232 auf 231 und die Hydrid-
bildung der Masse 232 auf 233 mit dem Th-Standard IRMM35 quantiﬁziert.
Da IRMM35 kein Element mit der Masse 231 enthält, stammen alle auf dieser
Masse registrierten Ionen vom Tailing der Masse 232. Der Eﬀekt des Tailings
liegt dabei in der Größenordnung 10−5 bis 10−6.
An der Element2 wurde nur ein Th-Probensatz gemessen. Dabei stellte sich
heraus, dass das Tailing von 232 auf die Masse 230 10 - 15% des Gesamtsignals
beträgt. Da es keinen Th-Standard gibt, der die Masse 230 nicht enthält, kann
zur Korrektur nicht nach der gleichen Methode vorgegangen werden, wie bei
Pa. Daher wurde bei diesem Datensatz das Massenfenster für 232Th so groß
gewählt, dass das Tailing mit einer Fitfunktion für jede einzelne Probe be-
stimmt und korrigiert werden konnte. Mit dieser Methode wurde die Daten-




A.4.3 Messung der Nd-Proben an der Neptune
Die Nd-Proben werden im Standard-Bracketing Verfahren nach der von Van-
ce und Thirlwall (2002) beschriebenen Standardmethode gemessen. Die Mas-
sen, die bestimmt werden, sind in Tabelle A.3 dargestellt. Zunächst wird
Tabelle A.3.: Verwendete Cup-Konﬁguration für die Nd-Messung
L4 L3 L2 L1 C H1 H2 H3 H4
140 141 142 143 144 146 147 148 150
Ce Pr Nd Nd Nd Nd Sm Nd Nd
das 146Nd/144Nd-Verhältnis der Proben bestimmt und der Mass Bias auf
den bekannten Wert (0,7219) des Standards exponentiell korrigiert. Zusätz-
lich wird die Slope-Korrektur durchgeführt. Dabei handelt es sich um eine
zweite maschinenspeziﬁsche Mass Bias-Korrektur. Hierfür wird ein JNdi-1
mit Ce gespiket. Aus der Messung dieses Ce-gespiketen Standards wird das
142Ce/140Ce-Verhältnis bestimmt und in den Proben als Korrektur für das zu
142Nd isobare 142Ce verwendet. Das Standard-Bracketing erfolgt, indem alle
sechs Proben ein JNdi-1Standard gemessen wird. Zwischen den Standards
wird linear interpoliert. Das gemessene Signal auf der Masse 144 beträgt bei
50 ppb etwa 10V.
A.5 Messdaten
Tabelle A.4.: Pa/Th-Daten
Probenbezeichnung Tiefe Alter Pa/Th Fehler Fehler
[mcd] [ka] (2 σ) [%]
ODP 1063 D 3H 2W 74-76 14,35 29,3 0,076 0,006 8,2%
ODP 1063 D 3H 3W 130-132 16,42 35,5 0,067 0,002 3,5%
ODP 1063 D 3H 4W 10-12 16,72 36,3 0,077 0,003 4,2%
ODP 1063 D 3H 4W 40-42 17,02 37,2 0,066 0,003 3,8%
ODP 1063 D 3H 4W 70-72 17,32 38,1 0,059 0,003 4,4%
ODP 1063 D 3H4W 100-102 17,62 38,9 0,082 0,004 4,4%
ODP 1063 D 3H 4W 130-132 17,92 39,7 0,074 0,003 4,2%
ODP 1063 D 3H 5W 70-72 18,82 41,8 0,072 0,002 3,2%
ODP 1063 D 3H 5W 130-132 19,42 43,8 0,072 0,003 4,1%
ODP 1063 D 3H 6W 10-12 19,72 45,0 0,066 0,002 3,6%




Probenbezeichnung Tiefe Alter Pa/Th Fehler Fehler
[mcd] [ka] (2 σ) [%]
ODP 1063 D 3H 6W 70-72 20,32 47,2 0,062 0,003 4,6%
ODP 1063 C 3H 5W 40-42 21,22 50,4 0,063 0,002 3,4%
ODP 1063 C 3H 5W 70-72 21,52 52,0 0,058 0,003 5,1%
ODP 1063 C 3H 5W 100-102 21,82 53,7 0,054 0,002 3,5%
ODP 1063 C 3H 5W 130-132 22,12 55,0 0,067 0,003 4,6%
ODP 1063 C 3H 6W 10-12 22,42 55,8 0,063 0,002 3,5%
ODP 1063 C 3H 6W 65-67 22,97 57,7 0,060 0,002 3,5%
ODP 1063 D 4H 1W 34-36 23,88 60,8 0,081 0,004 5,0%
ODP 1063 D 4H 1W 89-91 24,43 62,6 0,083 0,004 4,9%
ODP 1063 C 4H 1W 15-17 24,53 62,9 0,069 0,010 14,8%
ODP 1063 C 4H 1W 55-57 24,93 64,1 0,061 0,010 17,2%
ODP 1063 D 4H 2W 9-11 25,13 64,5 0,074 0,013 17,0%
ODP 1063 D 4H 2W 39-41 25,43 65,2 0,066 0,011 17,2%
ODP 1063 D 4H 2W 109-111 26,13 66,8 0,060 0,015 24,1%
ODP 1063 C 4H 2W 65-67 26,53 67,7 0,065 0,014 21,6%
ODP 1063 D 4H 3W 59-61 27,13 69,1 0,059 0,012 19,4%
ODP 1063 C 4H 3W 35-37 27,73 70,5 0,062 0,011 18,1%
ODP 1063 C 4H 3W 75-77 28,13 71,4 0,067 0,006 8,9%
ODP 1063 C 4H 3W 115-117 28,53 72,7 0,073 0,006 8,1%
ODP 1063 C 4H 4W 5-7 28,93 74,3 0,056 0,003 5,6%
ODP 1063 D 4H 4W 99-101 29,03 74,7 0,053 0,013 23,7%
ODP 1063 C 4H 4W 45-47 29,33 76,2 0,057 0,010 17,3%
ODP 1063 D 4H 4W 134-136 29,38 76,5 0,066 0,002 3,5%
ODP 1063 D 4H 5W 9-11 29,63 78,0 0,057 0,002 3,2%
ODP 1063 C 4H 4W 95-97 29,83 79,2 0,056 0,003 6,1%
ODP 1063 C 4H 4W 100-101 29,88 79,5 0,056 0,010 18,1%
ODP 1063 C 4H 4W 120-121 30,08 80,7 0,051 0,008 15,8%
ODP 1063 C 4H 4W 135-137 30,23 81,6 0,053 0,003 5,6%
ODP 1063 C 4H 4W 140-141 30,28 81,9 0,057 0,010 17,4%
ODP 1063 C 4H 5W 5-6 30,43 82,8 0,050 0,009 17,4%
ODP 1063 C 4H 5W 20-21 30,58 83,7 0,051 0,010 20,4%
ODP 1063 C 4H 5W 25-26 30,63 84,0 0,049 0,010 19,2%
ODP 1063 C 4H 5W 35-37 30,73 84,6 0,057 0,006 10,4%
ODP 1063 C 4H 5W 40-41 30,78 84,9 0,054 0,011 19,6%
ODP 1063 C 4H 5W 50-51 30,88 85,4 0,062 0,011 17,9%
ODP 1063 C 4H 5W 55-56 30,93 85,6 0,054 0,010 18,6%
ODP 1063 C 4H 5W 60-61 30,98 85,9 0,054 0,012 23,2%
ODP 1063 C 4H 5W 65-66 31,03 86,1 0,061 0,010 16,1%




Probenbezeichnung Tiefe Alter Pa/Th Fehler Fehler
[mcd] [ka] (2 σ) [%]
ODP 1063 C 4H 5W 83-85 31,21 87,0 0,055 0,009 15,6%
ODP 1063 C 4H 5W 95-97 31,33 87,5 0,057 0,004 7,1%
ODP 1063 C 4H 5W 105-107 31,43 87,7 0,060 0,005 9,1%
ODP 1063 C 4H 5W 115-177 31,53 87,9 0,059 0,006 10,5%
ODP 1063 C 4H 5W 120-121 31,58 88,0 0,048 0,012 24,8%
ODP 1063 C 4H 6W 5-7 31,93 88,8 0,062 0,005 7,8%
ODP 1063 C 4H 6W 18-20 32,06 89,1 0,052 0,004 6,7%
ODP 1063 C 4H 6W 30-32 32,18 89,4 0,053 0,008 15,3%
ODP 1063 C 4H 6W 45-47 32,33 89,7 0,045 0,003 7,2%
ODP 1063 C 4H 6W 55-57 32,43 89,9 0,049 0,006 12,1%
ODP 1063 C 4H 6W 65-67 32,53 90,1 0,054 0,005 10,1%
ODP 1063 C 4H 6W 75-77 32,63 90,5 0,078 0,005 6,7%
ODP 1063 C 4H 6W 85-87 32,73 91,9 0,064 0,005 7,7%
ODP 1063 C 4H 6W 95-97 32,83 93,4 0,057 0,006 10,1%
ODP 1063 C 4H 6W 105-107 32,93 94,9 0,054 0,003 5,8%
ODP 1063 C 4H 6W 115-117 33,03 96,3 0,055 0,002 3,9%
ODP 1063 C 4H 6W 125-127 33,13 97,8 0,059 0,005 9,1%
ODP 1063 C 4H 6W 135-137 33,23 99,2 0,053 0,005 10,2%
ODP 1063 C 4H 6W 145-147 33,33 100,7 0,055 0,005 9,1%
ODP 1063 D 5H 1W 12-14 33,46 102,6 0,055 0,003 4,6%
ODP 1063 D 5H 1W 20-22 33,54 103,1 0,052 0,003 6,4%
ODP 1063 D 5H 1W 30-32 33,64 103,3 0,055 0,006 10,8%
ODP 1063 D 5H 1W 40-42 33,74 103,6 0,059 0,005 8,7%
ODP 1063 D 5H 1W 53-55 33,87 103,9 0,055 0,004 8,0%
ODP 1063 D 5H 1W 60-62 33,94 104,1 0,057 0,004 6,4%
ODP 1063 D 5H 1W 69-71 34,03 104,3 0,050 0,004 7,5%
ODP 1063 D 5H 1W 80-82 34,14 104,6 0,058 0,012 21,0%
ODP 1063 D 5H 1W 93-95 34,27 105,7 0,066 0,004 6,4%
ODP 1063 D 5H 1W 100-102 34,34 106,3 0,069 0,005 7,7%
ODP 1063 D 5H 1W 110-112 34,44 107,2 0,065 0,012 18,3%
ODP 1063 D 5H 1W 120-122 34,54 108,1 0,053 0,004 6,6%
ODP 1063 D 5H 1W 133-135 34,67 109,8 0,062 0,006 10,3%
ODP 1063 D 5H 1W 140-142 34,74 110,8 0,057 0,004 6,4%
ODP 1063 D 5H 2W 5-7 34,89 111,8 0,052 0,007 14,1%
ODP 1063 D 5H 2W 15-17 34,99 112,3 0,054 0,006 11,0%
ODP 1063 D 5H 2W 22-24 35,06 112,7 0,056 0,004 7,9%
ODP 1063 D 5H 2W 33-35 35,17 113,3 0,049 0,005 9,3%
ODP 1063 D 5H 2W 47-49 35,31 114,1 0,062 0,004 6,5%




Probenbezeichnung Tiefe Alter Pa/Th Fehler Fehler
[mcd] [ka] (2 σ) [%]
ODP 1063 D 5H 2W 60-62 35,44 114,8 0,046 0,009 18,9%
ODP 1063 D 5H 2W 68-70 35,52 115,3 0,049 0,005 9,4%
ODP 1063 D 5H 2W 78-80 35,62 115,8 0,063 0,005 8,6%
ODP 1063 D 5H 2W 85-87 35,69 117,1 0,053 0,004 7,5%
ODP 1063 D 5H 2W 94,5-96,5 35,79 119,3 0,058 0,005 9,0%
ODP 1063 D 5H 2W 104-106 35,88 121,4 0,053 0,002 4,3%
ODP 1063 D 5H 2W 110-112 35,94 122,8 0,060 0,003 5,3%
ODP 1063 D 5H 2W 120-122 36,04 125,1 0,059 0,005 8,2%
ODP 1063 D 5H 2W 130-132 36,14 126,1 0,052 0,007 14,0%
ODP 1063 D 5H 2W 140-142 36,24 126,6 0,060 0,010 16,5%
ODP 1063 D 5H 3W 5-7 36,39 127,3 0,060 0,010 16,1%
ODP 1063 D 5H 3W 18-20 36,52 128,0 0,043 0,005 12,4%
ODP 1063 D 5H 3W 139-141 37,73 134,0 0,084 0,023 26,9%
ODP 1063 D 5H 4W 60-62 38,34 137,0 0,071 0,021 29,4%
ODP 1063 D 5H 4W 131-133 39,15 140,0 0,047 0,019 40,7%
ODP 1063 D 5H 5W 81-83 40,15 143,0 0,041 0,059 144,0%
ODP 1063 D 5H 6W 30-32 41,14 146,0 0,088 0,012 13,3%
Tabelle A.5.: Opal-Daten
Probenbezeichnung Tiefe Alter Opal Fehler
[mcd] [ka] [%] [%]
ODP 1063 D 3H 3W 130-132 16,42 35,5 3,8 0,3
ODP 1063 D 3H 4W 10-12 16,72 36,3 3,5 0,3
ODP 1063 D 3H 4W 40-42 17,02 37,2 2,8 0,0
ODP 1063 D 3H 4W 100-102 17,62 38,9 4,1 1,5
ODP 1063 D 3H 4W 130-132 17,92 39,7 6,4 0,5
ODP 1063 D 3H 5W 70-72 18,82 41,8 5,6 0,1
ODP 1063 D 3H 5W 130-132 19,42 43,8 3,9 0,2
ODP 1063 D 3H 6W 10-12 19,72 45,0 2,8 1,5
ODP 1063 D 3H 6W 40-42 20,02 46,3 2,3 0,3
ODP 1063 D 3H 6W 70-72 20,32 47,2 2,1 0,4
ODP 1063 C 3H 5W 40-42 21,22 50,4 1,7 0,7
ODP 1063 C 3H 5W 70-72 21,52 52,0 1,9 0,3
ODP 1063 C 3H 5W 100-102 21,82 53,7 1,2 0,6
ODP 1063 C 3H 5W 130-132 22,12 55,0 3,3 0,4
ODP 1063 C 3H 6W 10-12 22,42 55,8 3,2 0,4




Probenbezeichnung Tiefe Alter Opal Fehler
[mcd] [ka] [%] [%]
ODP 1063 D 4H 1W 34-36 23,88 60,8 4,1 0,0
ODP 1063 C 4H 1W 15-17 24,53 62,9 8,8 0,5
ODP 1063 C 4H 1W 55-57 24,93 64,1 4,3 0,4
ODP 1063 D 4H 2W 9-11 25,13 64,5 4,5 2,6
ODP 1063 D 4H 2W 39-41 25,43 65,2 4,3 0,4
ODP 1063 D 4H 2W 109-111 26,13 66,8 2,6 0,5
ODP 1063 C 4H 2W 65-67 26,53 67,7 3,5 0,1
ODP 1063 D 4H 3W 59-61 27,13 69,1 4,2 1,0
ODP 1063 C 4H 3W 35-37 27,73 70,5 5,1 0,7
ODP 1063 C 4H 3W 75-77 28,13 71,4 2,4 0,3
ODP 1063 C 4H 3W 115-117 28,53 72,7 7,2 0,9
ODP 1063 C 4H 4W 5-7 28,93 74,3 4,3 0,6
ODP 1063 D 4H 4W 99-101 29,03 74,7 2,3 0,0
ODP 1063 C 4H 4W 45-47 29,33 76,2 3,7 0,1
ODP 1063 D 4H 4W 134-136 29,38 76,5 4,8 0,2
ODP 1063 D 4H 5W 9-11 29,63 78,0 5,1 0,5
ODP 1063 C 4H 4W 95-97 29,83 79,2 2,3 0,3
ODP 1063 C 4H 4W 135-137 30,23 81,6 1,7 0,4
ODP 1063 C 4H 5W 35-37 30,73 84,6 2,2 1,1
ODP 1063 C 4H 5W 75-77 31,13 86,6 5,0 2,6
ODP 1063 C 4H 5W 105-107 31,43 87,7 3,4 0,4
ODP 1063 C 4H 6W 5-7 31,93 88,8 2,0
ODP 1063 C 4H 6A 18-20 32,06 89,1 1,7 0,2
ODP 1063 C 4H 6W 45-47 32,33 89,7 2,4 0,3
ODP 1063 C 4H 6A 55-57 32,43 89,9 1,4 0,2
ODP 1063 C 4H 6A 65-67 32,53 90,1 1,0 0,1
ODP 1063 C 4H 6W 75-77 32,63 90,5 1,6 0,2
ODP 1063 C 4H 6A 85-87 32,73 91,9 1,6 0,2
ODP 1063 C 4H 6A 105-107 32,93 94,9 2,3 0,3
ODP 1063 C 4H 6W 115-117 33,03 96,3 2,0 0,8
ODP 1063 C 4H 6A 125-127 33,13 97,8 2,1 0,3
ODP 1063 C 4H 6A 145-147 33,33 100,7 1,6 0,2
ODP 1063 D 5H 1W 20-22 33,54 103,1 1,3 0,2
ODP 1063 D 5H 1W 30-32 33,64 103,3 1,9 0,2
ODP 1063 D 5H 1W 53-55 33,87 103,9 1,6 0,2
ODP 1063 D 5H 1W 69-71 34,03 104,3 1,7 0,2
ODP 1063 D 5H 1W 93-95 34,27 105,7 2,5 0,4
ODP 1063 D 5H 1W 100-102 34,34 106,3 3,5 0,5




Probenbezeichnung Tiefe Alter Opal Fehler
[mcd] [ka] [%] [%]
ODP 1063 D 5H 1W 133-135 34,54 108,1 2,7 0,4
ODP 1063 D 5H 1W 133-135 34,67 109,8 1,1 0,7
ODP 1063 D 5H 1W 140-142 34,74 110,8 1,8
ODP 1063 D 5H 2W 5-7 34,89 111,8 1,7
ODP 1063 D 5H 2W 15-17 34,99 112,3 1,4 0,3
ODP 1063 D 5H 2W 22-24 35,06 112,7 2,0 0,3
ODP 1063 D 5H 2W 33-35 35,17 113,3 1,8 0,2
ODP 1063 D 5H 2W 47-49 35,31 114,1 1,2
ODP 1063 D 5H 2W 54-56 35,38 114,5 1,8 0,2
ODP 1063 D 5H 2W 60-62 35,44 114,8 1,4 0,2
ODP 1063 D 5H 2W 68-70 35,52 115,3 1,6 0,2
ODP 1063 D 5H 2W 78-80 35,62 115,8 2,1 0,3
ODP 1063 D 5H 2W 94,5-96,5 35,785 119,3 1,8 0,2
ODP 1063 D 5H 2W 110-112 35,94 122,8 1,5
ODP 1063 D 5H 2W 120-122 36,04 125,1 1,9 0,2
ODP 1063 D 5H 2W 140-142 36,24 128,6 1,9 0,3
ODP 1063 D 5H 3W 18-20 36,52 130,0 2,0 0,3
ODP 1063 D 5H 3W 139-141 37,73 136,0 0,9 0,1
ODP 1063 D 5H 4W 60-62 38,34 139,0 0,8 0,2
ODP 1063 D 5H 4W 131-133 39,15 143,0 0,7 0,2







































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































Tabelle A.7.: εNd- Daten des 24 h leachings
Probenbezeichnung Tiefe Alter εNd Fehler
[mcd] [ka] (2σ)
ODP 1063 C 4H 1W 15-17 24,53 62,9 -12,46 0,07
ODP 1063 D 4H 1W 119-121 24,73 63,6 -11,32 0,14
ODP 1063 D 4H 2W 9-11 25,13 64,5 -14,75 0,10
ODP 1063 D 4H 2W 79-81 25,83 66,1 -14,10 0,11
ODP 1063 D 4H 2W 139-141 26,43 67,5 -14,82 0,17
ODP 1063 D 4H 3W 9-11 26,63 68,0 -12,24 0,08
ODP 1063 D 4H 3W 139-141 27,93 70,9 -15,21 0,07
ODP 1063 D 4H 4W 9-11 28,13 71,4 -14,77 0,14
ODP 1063 D 4H 4W 99-101 29,03 74,7 -17,68 0,09
ODP 1063 C 4H 4W 45-47 29,33 76,2 -17,14 0,11
ODP 1063 D 4H 5W 9-11 29,63 78,0 -13,37 0,11
ODP 1063 C 4H 4W 100-101 29,88 79,5 -14,92 0,09
ODP 1063 C 4H 4W 110-111 29,98 80,1 -14,85 0,13
ODP 1063 C 4H 4W 115-116 30,03 80,4 -15,16 0,09
ODP 1063 C 4H 4W 120-121 30,08 80,7 -15,55 0,09
ODP 1063 C 4H 4W 130-131 30,18 81,3 -16,26 0,08
ODP 1063 C 4H 4W 140-141 30,28 81,9 -18,33 0,11
ODP 1063 C 4H 4W 145-146 30,33 82,2 -17,11 0,07
ODP 1063 C 4H 5W 5-6 30,43 82,8 -14,37 0,12
ODP 1063 C 4H 5W 10-11 30,48 83,1 -15,42 0,08
ODP 1063 C 4H 5W 15-16 30,53 83,4 -15,37 0,07
ODP 1063 C 4H 5W 20-21 30,58 83,7 -15,02 0,08
ODP 1063 C 4H 5W 25-26 30,63 84,0 -15,00 0,09
ODP 1063 C 4H 5W 30-31 30,68 84,3 -14,94 0,10
ODP 1063 C 4H 5W 45-46 30,83 85,2 -14,20 0,09
ODP 1063 C 4H 5W 60-61 30,98 85,9 -13,32 0,08
ODP 1063 C 4H 5W 65-66 31,03 86,1 -12,19 0,10
ODP 1063 C 4H 5W 75-77 31,13 86,6 -11,01 0,15
ODP 1063 C 4H 5W 95-97 31,33 87,5 -13,03 0,11
ODP 1063 C 4H 5W 100-101 31,38 87,6 -13,09 0,08
ODP 1063 C 4H 5W 105-107 31,43 87,7 -13,21 0,13
ODP 1063 C 4H 5W 110-111 31,48 87,8 -14,39 0,09
ODP 1063 C 4H 5W 120-121 31,58 88,0 -14,56 0,07
ODP 1063 C 4H 5W 125-126 31,63 88,2 -14,52 0,09
ODP 1063 C 4H 6W 5-7 31,93 88,8 -18,74 0,09
ODP 1063 C 4H 6A 95-97 32,83 93,4 -16,88 0,11




Probenbezeichnung Tiefe Alter εNd Fehler
[mcd] [ka] (2σ)
ODP 1063 C 4H 6A 135-137 33,23 99,2 -15,35 0,10
ODP 1063 D 5H 1W 12-14 33,46 102,6 -16,39 0,08
ODP 1063 D 5H 1W 40-42 33,74 103,6 -13,65 0,10
ODP 1063 D 5H 1W 80-82 34,14 104,6 -15,80 0,10
ODP 1063 D 5H 1W 110-112 34,44 107,2 -12,39 0,09
ODP 1063 D 5H 1W 120-122 34,54 108,1 -13,06 0,12
ODP 1063 D 5H 2W 47-49 35,31 114,1 -12,65 0,09
ODP 1063 D 5H 2W 54-56 35,38 114,5 -12,69 0,07
ODP 1063 D 5H 2W 68-70 35,52 115,3 -11,95 0,08
ODP 1063 D 5H 2W 140-142 36,24 128,6 -12,89 0,07
ODP 1063 D 5H 3W 38-40 36,72 130,9 -9,98 0,08
ODP 1063 D 5H 3W 58-60 36,92 131,9 -9,77 0,10
ODP 1063 D 5H 3W 79-81 37,13 133,0 -10,14 0,11
ODP 1063 D 5H 3W 110-112 37,44 134,5 -10,98 0,08
ODP 1063 D 5H 3W 139-141 37,73 136,0 -10,08 0,06
ODP 1063 D 5H 4W 15-17 37,99 137,3 -10,15 0,07
ODP 1063 D 5H 4W 70-72 38,54 140,0 -11,23 0,08
ODP 1063 D 5H 4W 100-102 38,84 141,5 -10,46 0,07
ODP 1063 D 5H 4W 120-122 39,04 142,5 -10,21 0,17
ODP 1063 D 6H 1W 90-92 45,2 157,0 -10,10 0,15
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